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La quantification des mécanismes d’érosion fluviatile est nécessaire à la compréhension des 
interactions qui existent entre la tectonique et l’évolution géomorphologique des reliefs sur le 
long terme. 
La zone subandine d’Equateur est caractérisée par une intense activité volcanique et sismique, 
des glissements de terrain d’échelle régionale et une incision fluviatile très forte. Cette thèse 
porte sur la caractérisation et la quantification de ces phénomènes érosifs et leur signification. 
Au nord, la Dépression du Pastaza s’articule autour du Rio Pastaza, principal tributaire de la 
zone, qui draine les sédiments de la Dépression Interandine et de la Cordillère Orientale, et 
s’écoule dans le Haut Bassin Amazonien après avoir traversé les différentes écailles 
chevauchantes à vergence est du prisme orogénique.  
Au sud, la Cordillère du Cutucú est une antiforme complexe qui s’est propagée au front de la 
Cordillère Orientale. Elle est structurée par un système de chevauchements N-S. Entre le front 
de chevauchement de la Cordillère Orientale et la Cordillère du Cutucú, s’est développée la 
vallée du Rio Upano qui a été brusquement comblée par des dépôts de lahar provenant du 
volcan Sangay, puis re-incisée.  
La présence d’une surface morphologique régionale qui correspond au sommet des cônes 
alluviaux du Pastaza et du volcan Sangay – que nous avons baptisée la surface Mera-Upano -, 
permet de mesurer l’incision des rios Pastaza et Upano, et la déformation par les plis de 
propagation et les chevauchements de l’est de la Cordillère Orientale et de la zone subandine. 
Les vitesses d’incision calculées grâce aux datations de la surface Mera-Upano (17 920 14C a 
BP au nord et 23 670 14C a BP au sud) varient entre 0,33 et 0,48 cm/an. Ces incisions 
augmentent du Pléistocène supérieur à l’Actuel. Elles sont du même ordre de grandeur ou 
inférieures aux vitesses de soulèvement mesurées (entre 0,19 et 1,83 cm/an) au niveau des 
structures chevauchantes. Ces valeurs de soulèvement montrent que la surrection est de plus 
en plus forte en allant vers l’est, ce qui est en accord avec une propagation en séquence 
prograde (forward sequence) des chevauchements vers l’avant-pays.  
En effet, les taux de soulèvement locaux les plus forts ont été mesurés au niveau des 
chevauchements frontaux de la Cordillère du Cutucú, qui correspondent aussi aux 
chevauchements frontaux de la Dépression du Pastaza. Ces mouvements verticaux ont 
plusieurs fois modifié le réseau hydrographique, dont nous avons pu reconstituer l’évolution. 
Le front de déformation subandin est jalonné par un ensemble de glissements de terrain de 
plusieurs dizaines de kilomètres et caractérisé par un escarpement de 500 m. Ces glissements 
érodent rapidement la surface Mera-Upano. Ils sont la conséquence du soulèvement 
tectonique très rapide généré par les chevauchements frontaux, et contrôlent la formation de 
nouveaux drains. 
Les vitesses de soulèvement plus fortes que les vitesses d’incision et les glissements de terrain 
montrent que la zone subandine d’Equateur se trouve actuellement dans un stade 
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Measurements of fluvial incision are necessary to a clear understanding of the relationship 
between tectonics and long-term geomorphic evolution. 
The Subandean zone is the more external fold and thrust belt of the Ecuadorian Andes, 
between the Eastern Cordillera and the Upper Amazonian foreland. This area is characterized 
by intense volcanic activity, frequent earthquakes, large-scale landslides, and high fluvial 
incision. This thesis deals with the analysis and measurement of the latter two events in 
relation with thrust propagation. 
In the north, a regional tectonic depression, known as the ‘Pastaza depression’ is filled with a 
large-scale alluvial fan of late Miocene to middle Pleistocene age fed by the palaeo-Pastaza 
river and incised by the present Rio Pastaza. Thrust-related folds have here short axial lengths 
with marked axial culminations and are incised by the Rio Pastaza before diverting it. 
In the south, the Cutucu Cordillera appears as a fold and thrust elongate antiform, bounded to 
the east by the same frontal thrust as the ‘Pastaza depression’. This area is drained by the Rio 
Upano, whose former valley was filled with lahar deposits issued from the Sangay volcano to 
the west. These deposits have been re-incised by the present-day river, the direction of which 
has been reversed since the middle Pleistocene. 
14C dating of a well-apparent erosion surface cutting through the upper surface of the Pastaza 
megafan and Upano deposits, the Mera-Upano surface, with age between 23670 14C yr BP 
and 17920 14C yr BP, and of younger fluvial terraces enables to estimate incision and incision 
rates along the Pastaza and Upano valleys. Average incision rate since the late Pleistocene is 
between 0.33 and 0. 48 cm yr.-1. In detail, incision rate increases from 0.19 to 1.83 cm yr-1 
from the late Pleistocene to present day. In the western Subandean Zone, regional incision 
rates are of the same order of magnitude as the vertical fault offset along the frontal thrust 
fault and greater than vertical offsets along the internal thrust faults, which strongly suggests 
that restoration of the equilibrium profile was initiated at the toe of the former forethrust. The 
eastern Subandean Zone is characterized in the ‘Pastaza depression’ by large-scale landslides 
cutting though the Mera-Upano surface and arranged along a line several tens of kilometres 
long, with downsliding of as much as 500m and toes as far as 40 km from the heads. These 
landslides were initiated along the present-day Subandean forethrust that also bounds the 
Cutucu Cordillera. Landsliding controls the localization of fairly immature newly formed 
drains connecting outwards to the mature antecedent Amazonian network. Uplift of the Mera-
Upano surface with respect to the local base level indicate minimum average uplift rates of ?? 
since the late Pleistocene. Uplift of the Mera-Upano plateau is there much greater than fluvial 
incision, which indicates that this part of the range is in a pre-steady state stage. Overall, this 
study emphasizes a forward propagating thrust sequence also recorded by successive 
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1 Le problème de la surrection et l’intérêt de la zone subandine 
équatorienne 
 
La surrection résulte de mécanismes endogènes, le plus important étant, dans le cas des 
prismes d’accrétion, l’épaississement crustal dû à la propagation géométrique de structures 
tectoniques.  
La reconnaissance d’un couplage puissant entre l’érosion et la tectonique s’est imposée depuis 
quelques années (Molnar & England, 1990 ; Small & Anderson, 1995). Le relief est le bilan 
topographique de la compétition entre l’érosion et la surrection de la lithosphère (Penck, 
1924). Tout relief créé est soumis à une érosion, et cette érosion, en enlevant des matériaux, 
modifie les contraintes dans la lithosphère sous-jacente. Les précipitations, le ruissellement, 
les glaciers agissent donc à long terme sur l’équilibre interne des prismes d’accrétion 
orogéniques, et donc sur leur altitude, leur structure tectonique, ainsi que sur la vitesse 
d’exhumation des roches (Hoffman & Grotzinger, 1993 ; Willet, 1999 ; Schlunegger, 1999 ; 
Meigs & Sauber, 2000 ; Beaumont et al., 2000).  
L’érosion, en résorbant le relief, est en mesure de modifier les forces qui lui donnent 
naissance. Dans le cas d’un raccourcissement, l’érosion peut modifier l’angle du prisme 
critique de Colomb qui ne pourra être rétabli que par un raccourcissement supplémentaire 
(Boyer, 1995). Ce processus de surrection peut se maintenir après cessation des poussées 
endogènes, jusqu’à résorption des épaississements crustaux par exemple, dans le cas du 
réajustement isostatique. Le moteur de la surrection devient alors l’érosion elle-même 
(Molnard & England, 1990 ; Montgomery, 1994 ; Small & Anderson, 1995). 
Dans les prismes d’accrétion orogéniques, le temps de réponse du système d’érosion est très 
court, de l’ordre de 105 ans (Whipple, 2001), de sorte que, constamment, il est détruit autant 
de relief qu’il s’en crée. Cet état d’équilibre dynamique est appelé stade stationnaire (steady 
state de Burbank & Anderson, 2001 ; Hack, 1960 ; Penck, 1972 ; Meigs & Sauber, 2000 ; 
Willett, 1999 ; Whipple, 2001 ; Lavé & Avouac, 2001 ; Willett et al., 2001 ; Willett & 
Bradon, 2002).  
Quand une chaîne atteint un stade topographique stationnaire (steady state), les taux d’érosion 
s’équilibrent avec les taux de soulèvement (fig.I-1). Avant cette période d’équilibre, l’altitude 
moyenne peut augmenter à travers le temps, reflétant des taux de soulèvement qui surpassent 
les taux d’érosion, on se trouve alors dans un stade pré-stationnaire (pre-steady state). Au 
contraire, dans des conditions d’un stade post-stationnaire (post-steady state), l’érosion 
dépasse le soulèvement. 
Les ceintures de montagne actives (stade pré-stationnaire) sont caractérisées par une 
croissance du relief et une augmentation de l'altitude moyenne (Hovius et al., 1998). 
La croissance des reliefs a comme conséquence une augmentation des pentes, des glissements 
de terrain fréquents (Hovius et al., 1998 ; Allen et Hovius, 1998), un développement de 
nouveaux réseaux fluviaux (immatures), (Jackson et al., 1996 ; Delcaillau et al., 1998) 
fréquemment initiés par de grands éboulements (Hovius et al., 1998), et des déviations 
partielles ou complètes des fleuves pré-existants par la croissance de plis (Burbank et al., 
1996 ; Jackson et al., 1996, Van der Beek et al., 2002).  
Les jeunes chaînes de montagne sont également caractérisées par des taux d’érosion et 
d'incision jusqu'à 1cm/an plus élevés (Lavé, 1997 ; Lavé et Avouac, 2000 ; Hsieh et 
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Knuepfer, 2001) que dans les montagnes en état d'équilibre (stade stationnaire) ou les 
montagnes en transition d’un état de pré-stationnaire/équilibre à l'état d'équilibre ( 1mm/an, 
Sugai et Ohmori, 1999 ; Meigs et al., 1999 ; Formento-Trigilio et al., 2002). 
 
Les Andes équatoriennes (fig.I-3) se comportent comme une jeune chaîne active puisqu’elles 
sont caractérisées par de fréquents séismes (Barazanghi et Isacks, 1976 ; Hall, 1977 ; Yepes et 
al., 1996), de nombreux volcans actifs (Hall, 1977), et d’importants glissements de terrain. 
Ces glissements de terrain sont particulièrement intéressants au front de la zone subandine 
(fig.II-2), où ils atteignent des proportions exceptionnelles si l’on se réfère aux travaux déjà 
existants sur d’autres fronts de chaîne (Philip & Ritz, 1999). L’incision fluviatile de la zone 
subandine en amont de ces glissements est tout aussi spectaculaire et n’avait encore jamais été 
étudiée jusqu’à ce jour. L’intensité de ces processus d’érosion, qui caractérise le tronçon 
équatorien de la zone subandine, suscite beaucoup d’intérêt pour la compréhension et la 
quantification de la surrection d’une chaîne comme les Andes, où les mouvements verticaux 
récents ont été peu analysés. 
 
 
Figure I-1 : Modèle conceptuel illustrant la relation entre le relief local (A), le taux de soulèvement et le 
taux d’érosion (B) et le développement de la topographie (C) pour une structure en soulèvement. Le taux 
de soulèvement est donné arbitrairement comme constant pour mettre en valeur le fait que, lorsque le 
taux d’érosion est proche du taux de soulèvement, la variation des changements topographiques ralentit et 
la topographie approche d’un stade pré-stationnaire. Un décalage entre le stade initial quand le taux 
d’érosion est plus faible que le taux de soulèvement (t1-2) et quand le taux d’érosion est proche du taux de 





Figure II-2 (page suivante) : Le glissement de terrain de la zone subandine (en pointillés) – 
ST :chevauchement subandin. 
Problématique, cadre et démarches de l’étude 
 7
 
Problématique, cadre et démarches de l’étude 
 8
 
2 Les Andes équatoriennes 
2.1 Cadre géodynamique 
 
Le long de la marge pacifique de l’Amérique du Sud, les Andes forment une chaîne élevée et 
continue sur une longueur de plus de 9 000 km de la Colombie au Chili, et une largeur variant 
de 150 km en Equateur à plus de 600 km en Bolivie (fig.I-3). 
 
 
Figure I-3 : Contexte géodynamique actuel de la Cordillère des Andes. 
 
L’Equateur constitue la façade Pacifique du nord-ouest de l’Amérique du Sud entre 1°N et 
4°S de latitude. Il est situé à l’extrémité sud des Andes septentrionales, où la chaîne est 
orientée NNE-SSW. La géodynamique des Andes septentrionales est directement liée à la 
subduction de la plaque océanique Nazca sous la marge du continent sud-américain. 
Bien que les Andes équatoriennes constituent le tronçon le plus étroit de la chaîne, on y 
retrouve les principales unités morphotectoniques. En effet, les Andes équatoriennes sont 
caractérisées par deux cordillères séparées par une dépression interandine relativement étroite, 
remplie de sédiments néogènes et quaternaires (Marocco et al., 1995). Sur leur bordure ouest, 
se sont développés plusieurs bassins d’avant-arc néogènes (Deniaud, 2000) et sur sa bordure 
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est, un système de rétro-bassin d’avant pays qui a débuté au Crétacé supérieur (White et al., 
2002) et qui comprend actuellement la zone subandine et l’avant pays amazonien (fig.I-4). 
La Cordillère Occidentale résulte de l’exhumation des restes d’un plateau océanique accrété à 
la paléomarge sud-américaine au Crétacé supérieur et/ou au Paléogène (Feininger et Bristow, 
1980 ; Lebrat et al., 1987 ; Jaillard et al., 1997). Elle correspond à un ensemble de plis et 
chevauchement à vergence ouest, recoupés par des plutons oligo-miocènes (Van Thournout et 
al., 1992).  
La Cordillère Orientale correspond aussi à une ceinture de plis et de chevauchements, mais à 
vergence est, qui exhume des formations sédimentaires métamorphisées et des plutons d’âge 
paléozoïque et mésozoïque (Aspden et Litherland, 1992; Pratt et al., 2002). Cette cordillère 
constitue le prisme orogénique oriental des Andes équatoriennes, qui se propage vers l’est et 
s’amortit dans le système de bassin d’avant-pays subandin. C’est la surrection récente de cet 
ensemble chevauchant qui sera considérée dans cette étude, et que nous décrirons plus en 
détails dans les chapitres suivant. 
La Cordillère Orientale équatorienne s’est soulevée durant tout le Néogène (Delfaud et al., 
1999 ; Spikings et al., 2000 ; Hungerbühler et al., 2002 ; Christophoul et al., 2002 ; Ruiz et 
al., 2002), avec des altitudes et des taux de soulèvement semblables aux Andes péruviennes et 
boliviennes au sud et aux Andes colombiennes au nord (Cooper et al., 1995 ; Horton et 




Figure I-4 : Structure des Andes d’Equateur (d’après Mégard, 1989) 
 
 
2.2 Volcanisme et Sismicité 
2.2.1 Volcanisme 
 
La subduction de la plaque Nazca sous la marge ouest du continent sud-américain est 
responsable d’une activité volcanique Plio-Quaternaire importante (fig.I-5). L’Equateur 
présente une des densités de volcans actifs les plus importantes au monde. Les édifices de 
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l’arc volcanique actuel jalonnent, du nord au sud, la Cordillère Occidentale, la Cordillère 
Orientale et la zone subandine (fig.I-5, 6). Ce volcanisme actif atteignant le système de rétro-
bassin d’avant-pays est une des particularités des Andes équatoriennes. 
Bien que complexe, le volcanisme est de type dacitique à andésitique, parfois shoshonitique, 
cependant certains volcans possèdent des magmas à composition particulière. L’origine de ce 
volcanisme est à relier à des conformations particulières de la plaque en subduction qui 
transporte une ride asismique nommée « Ride de Carnégie », produite par le passage de la 
plaque de Nazca sur le point chaud des Galapagos situé prés de la ride Coco-Nazca (Hey, 
1977 ; Lonsdale, 1978). 
Des lacunes de la sismicité intermédiaire dans la zone de subduction empêchent d’identifier 
clairement la géométrie du slab. De nombreuses discussions, parfois contradictoires, ont eu 
lieu ces dernières années (Barragan et al., 1998 ; Gutscher et al., 1999a, b ; Bourdon et al., 





Figure I-5 : Carte de la partie NW de l’Amérique du Sud, incluant les principales structures de la plaque 
océanique. Les profils AA’ et BB’ montrent la sismicité associée (cercle) à la subduction et la position 
déduite du ‘slab’ subducté sous la Colombie et le nord de l’Equateur. La profondeur de la zone de 
Wadati-Benioff est indiquée en lignes pointillées sur la carte. Les volcans actifs sont désignés par les 
triangles blancs. GSC : dorsale océanique des Galapagos. Les points noirs sur le profil B représentent la 
distribution des hypocentres obtenus à partir du réseau sismique local. D’après Bourdon et al. (2003). 
 
Ces dernières années, plusieurs volcans se sont réactivés et sont actuellement sous haute 
surveillance : le Pichincha dans la Cordillère Occidentale, qui domine la ville de Quito ; le 
Tungurahua dans la Cordillère Orientale, dont nous reparlerons dans le chapitre suivant ; le 
Reventador dans la zone subandine, qui a fait une éruption fort spectaculaire en Novembre 
2002 (fig.I-6). 
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Le volcan Sangay (fig.I-6), situé à la limite Cordillère Orientale-zone subandine, est lui aussi 
en processus d’éruption. Il est considéré comme un des volcans les plus actifs de la planète, et 
nous verrons dans le chapitre III qu’il a conditionné fortement l’évolution morphologique de 
la partie sud de la zone subandine. 
 
 
Figure I-6 : Localisation des principaux volcans quaternaires d’Equateur. Les volcans en blanc sont 




L’Equateur est un pays à forte sismicité. La carte de la figure I-7 représente l’ensemble des 
séismes sur une période de 10 ans, enregistrés par l’Institut de Géophysique de Quito. On peut 
y observer 3 grands « nids » de séismes qui sont essentiellement des séismes peu profonds 
(<30 km), liés soit au volcanisme (Legrand et al., 2002), soit à la tectonique (Yepes et al., 
1996). Le plus important de ces « nids » de sismicité se situe dans la Cordillère du Cutucú qui 
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fera l’objet du chapitre III. Il correspond aux répliques sismiques du séisme de Yaupi (Mw = 
7.0, prof. : 25 km, le 03/10/1995) que l’on relie au chevauchement frontal de la Cordillère du 
Cutucú (cf. Annexe 2 : Legrand et al., en préparation). 
 
 
Figure I-7 : Localisation de la sismicité de 1988 à 1998 (données de l’Institut de Géophysique de Quito). 
On peut observer trois importants « nids » de sismicité : près du volcan Pichincha au nord, du volcan 
Cotopaxi au centre, et dans la Cordillère du Cutucú au sud.. 
 
2.3 Contexte climatique quaternaire 
 
Les régimes de précipitations dans les Andes tropicales (Cordillère Orientale) sont semblables 
à ceux du Bassin Amazonien. Le relief force l’ascendance des masses d’air venues de 
l’Atlantique, transportées sur le Bassin Amazonien, ce qui accroît, sur les reliefs, le volume 
des précipitations (Diaz & Markgraf, 1992). Ainsi, les évidences de changements en 
températures et en précipitations dans le Bassin Amazonien peuvent être extrapolées des 
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enregistrements climatiques dans les Andes. Plus le climat du Bassin Amazonien est aride, 
plus celui des Andes tropicales d’Equateur, du Pérou et de Bolivie le devient (Heine, 2000). 
Grâce aux études palynologiques et géologiques du Quaternaire, on différencie au Pléistocène 
supérieur trois grande périodes climatiques (Ledru et al., 1996 ; Van der Hammen & 
Hooghiemstra, 2000) :  
 - Le Pléniglaciaire moyen (60-28 ka BP)  est une période froide et humide 
d’accumulation de sédiments fluviaux, avec des intervalles plus chauds et plus froids. Les 
glaciers des Andes ont atteint leur extension maximum au cours de cette période et de grandes 
quantités de sable et de galets d’origine fluvio-glaciaire ont été transportées vers l’est. 
 - Le Pléniglaciaire supérieur (28-14 ka BP, qui comprend le Dernier Maximum 
Glaciaire : LGM) correspond à un climat froid et sec (Ledru et al., 1996). Les précipitations 
sont réduites de 30 à 50 % dans le Nord de l’Amérique du Sud, ce qui provoque une crise de 
sécheresse, des glaciers moins développés.  
 - Le Glaciaire terminal (depuis 13 ka BP)  correspond à une augmentation des 
précipitations qui continue pendant l’Holocène. 
 
De nombreux auteurs se sont penchés sur les périodes du Dernier Maximum Glaciaire 
(LGM), du Dryas récent (YD) et de l’interstade holocène. Les datations de ces événements 
ont donné lieu à des controverses passionnées. Je présenterai ici les grandes lignes de ces 
interprétations. 
Heine (1995a) propose sept événements glaciaires depuis le pré-Wisconsien jusqu’au petit 
âge glaciaire (Little Ice Age  1250-1850 a. BP), (fig.I-8). 
Une première tentative de reconstruction des températures et des précipitations pour le LGM, 
aux alentours de 21 14C ka BP, suggère que par rapport au climat actuel, les températures du 
bassin étaient en moyenne seulement de quelques °C plus froides, alors que dans les Andes, la 
baisse des températures était de l’ordre de 6-8°C. Ces reconstitutions suggèrent que les 
précipitations tropicales étaient plus faibles dans ces deux régions.  
Les résultats de Heine (2000) montrent qu’avant 25 14C ka BP, les glaciers avaient une plus 
grande extension que par la suite. La présence de moraines dues à la réduction des 
précipitations documente sur un changement à une forte aridité après environ 25 14C ka BP et 
qui va s’étendre au cours du LGM (25 - 16 14C ka BP) dans les Andes équatoriennes 
Un retrait interstadiaire local des glaciers dans la Dépression interandine à 18 14C ka BP, c’est 
à dire pendant la période la plus froide du LGM, a été attribuée à l’augmentation de l’aridité 
(Heine, 2000). 
Entre environ 16 et 14 14C ka BP, apparaît une période plus chaude et plus humide que durant 
le LGM. Une petite progression glaciaire a eu lieu avant 13 14C ka BP. La fonte des glaciers 
s’est terminée avant 13 14C ka BP.  . 
Pour Clapperton et al. (1997), une re-avancée significative des glaciers s'est produite pendant 
le Dryas récent (YD : 11.000 à 10.000 14C a. BP), tandis que pour Heine et Heine (1996) et 
Heine (1995, 2000), cette avancée s’est effectuée 500 ans plus tard (10.5 et 9.5 14C ka BP).  
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Figure I-8 : La séquence glaciaire quaternaire : limites inférieures des moraines terminales, et âges des 
avancées glaciaires dans les Andes équatoriennes (d’après Heine, 2000) 
 
La forêt tropicale humide s’est développée durant tout l'Holocène, avec cependant des 
changements de végétation qui enregistrent les oscillations climatiques (Weng et al., 2002). 
Selon ces derniers auteurs, les sécheresses importantes se sont produites dans la période 8700-
5800 cal a. BP, et devraient être corrélées avec d'autres enregistrements en Amazonie, proches 
des Andes (Hastenrath et Kutzbach, 1985 ; Frost, 1988 ; Behling et Hooghiemstra, 1998, 
1999). Cette période est suivie par des conditions plus humides et uniformes avec des 
alternances d’événements de l’ordre du millier d’années humides et secs (5800 et 4900 a. BP : 
humide, 4900 à 3700 a. BP : sec, 3700 à 1000 a. BP : relativement humide et de 1000 a. BP à 
aujourd’hui : sec ; Weng et al., 2002). 
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La zone subandine se situe dans le Bassin Amazonien et correspond à la partie proximale du 
rétro-bassin d’avant-pays actuel des Andes équatoriennes appelé Bassin Oriente (Baldock, 
1982 ; Dashwood et Abbotts, 1990). Elle est déformée par des chevauchements relativement 
pentés, qui s’enracinent directement dans le socle (fig.I-9). Le raccourcissement horizontal est 
faible et la déformation se manifeste en surface par des anticlinorium d’échelle régionale 
comme le Dôme du Napo (fig.I-10), qui traduisent des mouvements verticaux importants. La 
plupart des structures du bassin Oriente résultent de l’inversion tectonique en transpression 
dextre d’anciens rifts orientés NNE-SSW à NE-SW et d’âge triasique à jurassique (Baby et 
al., 1997, 98, Christophoul et al. 1999). Cette inversion tectonique a débuté à la fin du Crétacé 
alors que les Andes commençaient leur surrection et que le bassin Oriente constituait la partie 
distale du rétro-bassin d’avant-pays (White et al., 2002). 
 
Figure I-9 : Section sismique CP 149 de la zone subandine d’Equateur, nord du Dôme du Napo. Les 
chevauchements son pentés et s’enracinent directement dans le socle – pCPz : Précambrien et 
Paléozoïque; Kh : marqueur de la Formation Hollin (Crétacé sup.) ; Kn : marqueur de la Formation 
Napo (Crétacé sup.) ;Tt : sommet de la formation Tiyuyacu (Eocène). D’après Balkwill et al., 1995. 
Les structures transpressives identifiées et explorées dans le bassin Oriente par l’industrie 
pétrolière sont regroupées au sein de trois couloirs orientés N20 et séparés par des zones peu 
déformées (Rivadeneira et Baby, 1999). Il s'agit, de l'ouest vers l'est (fig.I-10)  : 
- de la zone subandine, piedmont de la Cordillère Orientale, et partie la plus occidentale et la 
plus déformée du bassin ; 
- du Couloir Sacha - Shushufindi en position centrale dans le bassin, entièrement contrôlé par 
l’héritage du rift triasique à jurassique ; 
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Figure I-10 : Carte et coupe (localisée par le trait noir sur la carte) structurales du Bassin Oriente 
équatorien (d'après Baby et al 1997, 98). 
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La zone subandine correspond à la partie la plus déformée du système de bassin d’avant-pays 
(fig.I-10) et peut être considérée comme sa ‘wedge top depozone’ (DeCelles et Giles, 1996). 
Elle présente actuellement une très forte activité sismique (événements de Baeza en 1987, 
Mw = 6.9 et Macas en 1995, Mw = 6.8 ; données de Harvard, 1973-2000) et volcanique. En 
effet, trois des 55 volcans actifs en Equateur (Hall, 1977 ; Hall et Beate, 1991) sont situés 
dans la zone subandine : le Reventador, le Sumaco et le Sangay. Ils sont calco-alcalins à 
shoshonitiques (Barragan et al., 1998 ; Hall et al., 1999 ; Bourdon et al., 1998, 1999, 2002 ; 
Monzier et al., 1999) et caractéristiques d’une chaîne de subduction.  
 
Morphologiquement, on divise la zone subandine en 3 segments qui sont du nord au sud 
(fig.I-10) : 
 - le Dôme du Napo ; 
 - la Dépression Pastaza ; 
 - la Cordillère du Cutucú . 
Cette étude porte essentiellement sur la Dépression Pastaza et la Cordillère du Cutucù, où l’on 
trouve les marqueurs géomorphologiques les plus intéressants. 
 
 
3.2 Drainage  
 
La majeure partie du réseau de drainage équatorien (flanc est de la Cordillère Occidentale 
pro-parte, Depression Interandine pro-parte, Cordillère Orientale, zone subandine) est située 
dans le Haut Bassin Amazonien (fig.I-11). 
L’analyse générale de l’organisation du réseau de drainage du versant oriental des Andes 
équatoriennes et de son avant-pays (Haut Bassin Amazonien) montre deux zones principales 
limitées par le front subandin (fig.I-12). Dans la partie occidentale, les bassins sont peu 
hiérarchisés. A l’est du front subandin, on observe de larges vallées méandriformes de faible 
altitude et des interfluves plats où des dépôts d’alluvions récentes peuvent être identifiés, tout 
comme dans la bassin péruvien au SE de la zone d’étude (Räsänen et al., 1992). Il s’agit de la 
morphologie en vallées et interfluves (‘valley and range’) caractéristique du Bassin 
Amazonien, où les bassins ont des formes allongées. Ces bassins ont une organisation radiale 
: au nord et au centre de l’Equateur, ils sont orientés globalement selon une direction E-W, 
c’est à dire suivant l’orientation générale du Bassin Amazonien (cf. fig.I-11). En allant vers le 
sud, ils s’orientent progressivement NW-SE, puis N-S à la frontière avec le Pérou, où ils 
indiquent un drainage parallèle à la chaîne. Nous développerons plus en détails les 
caractéristiques du drainage pour chaque zone d’étude dans les chapitres II et III. 
 
Problématique, cadre et démarches de l’étude 
 18
 
Figure I-11 : Le Bassin Amazonien. 
 
 
Figure I-12 : (a) Réseau hydrographique du Bassin Amazonien équatorien, (b) sous-bassins d’ordre 3. – 
En pointillés rouges sur (a) et noirs sur (b), le front subandin qui limite deux zones où l’organisation du 
réseau de drainage varie considérablement. 
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4 Concepts et Méthodes 
 
Sont présentés ci-dessous les concepts et méthodes utilisés pour analyser les processus récents 
de déformation et d’érosion de la zone subandine équatorienne. Cette région située sous la 
ligne équatoriale présente des conditions défavorables pour des études géomorphologiques, ce 
qui explique le peu de travaux réalisés jusqu’à ce jour, et l’approche pluridisciplinaire de ce 
travail.  
 
4.1 Analyse des paysages morphologiques 
 
L’étude des paysages morphologiques a constitué la première étape de ces recherches. Elle a 
été réalisée à partir d’images satellites (Landsat 5 disponible sur le site Internet de la NASA), 
d’images radars fournies par Petroproducción (filiale de PetroEcuador, compagnie pétrolière 
nationale équatorienne), de photos aériennes provenant de l’Instituto Geografico Militar 
(échelle 1 : 60 000ème.), et surtout grâce à des MNT construits à l’aide du logiciel SAVANE 
(Marc S., IRD©, voir site Internet : http://www.bondy.ird.fr/carto/logchar/savane.html). Ce 
logiciel est un Système d’Information Géographique (SIG) qui contient l’intégralité des 
courbes de niveaux de l’Equateur des cartes topographiques au 1 : 50 000ème. Il permet de 
construire des MNT avec un pixel d’une précision de 10 m. 
Sans ces MNT, il aurait été impossible de réaliser l’étude des paysages morphologiques de la 
zone subandine équatorienne, où la forêt tropicale humide est très dense. Ils ont permis de 
mettre en évidence les grands traits géomorphologiques de cette région, qui nous verrons sont 
fondamentaux pour en comprendre l’évolution récente. 
 
4.2 Analyse morphologique de l’incision fluviatile 
 
La conversion de paramètres géomorphologiques en vitesses d’incision est une démarche qui 
s’appuie sur des modèles de comportement et qui mobilise des méthodes d’analyse 
morphologique et de datation. Les concepts traitent des couplages entre la surrection et 
l’incision fluviatile d’une part et des relations qui lient l’incision fluviatile à la géométrie des 
lits de rivière et de leurs bassins versants d’autre part. La conversion en vitesses d’incision 
doit être calibrée par des mesures d’incision au droit de terrasses alluviales. 
La mesure de l’incision verticale est généralement effectuée en se basant sur des repères tels 
que des terrasses (Rockwell et al., 1984 ; Avouac et Peltzer, 1993) ou bien de coulées de 
basaltes incisées par exemple. Leur datation permet alors d’obtenir des vitesses d’incision 
locales. Cette démarche permet d’obtenir des informations capitales en géomorphologie 
concernant les vitesses d’adaptation des systèmes en érosion et les degrés de couplage entre 
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4.2.1 Importance des rivières dans le contrôle de l’érosion 
 
Le réseau hydrographique possède un rôle double dans les processus d’érosion et de 
sédimentation : celui d’agent transporteur ou convoyeur des sédiments érodés plus en amont 
et celui d’agent érosif. 
Une rivière tend à atteindre un niveau d’équilibre. L’équilibre est une condition dans laquelle 
chaque changement dans les facteurs qui la contrôle va provoquer un déplacement de 
l’équilibre vers une direction qui va tendre à absorber les effets du changement (Mackin, 
1948). Un soulèvement lent de la lithosphère peut-être accommodé par des petites incisions 
continues, ou alors l’incision n’a pas lieu jusqu’à ce que la déformation devienne 
suffisamment importante pour que la rivière excède un certain seuil. 
Dans le premier cas, un léger changement progressif va produire un déséquilibre persistent 
dans la morphologie de la rivière. Dans l’autre cas, la réponse peut être brutale. 
Dans tous les cas, quand une rivière répond et s’ajuste à la déformation, on observe un 
changement dans la morphologie du chenal et le comportement de la rivière. Ainsi, le profil 
longitudinal d’une rivière se comporte comme un marqueur dynamique de la déformation. 
Les hétérogénéités du substrat incisé, de sa vitesse de surrection, induisent des modifications 
corrélatives de pentes. Des concavités plus ou moins étendues apparaissent dans le profil : ce 
sont les ruptures de pente (knickpoints : fig.I-13). 
Certaines ruptures de pente sont des instabilités géométriques. Elles naissent suite à une 
rupture localisée du profil d’équilibre (abaissement eustatique, soulèvement tectonique 
saccadé), et se propage d’aval en amont (knickpoint régressifs, fig.I-13), (Brocard, 2002).  
Le phénomène d’érosion régressive se déclenche lorsque la chute du niveau de base local 
occasionne la formation d’une rupture de pente. Il apparaît dans le profil longitudinal de façon 
purement géométrique : le point où la rivière rejoint son niveau de base se déplace sous le 
profile d’équilibre. La rivière s’écoule donc, en bout de course, sur un segment plus incliné, 
relié par une convexité au reste du profil. Le long de ce segment, l’érosion est plus 
vigoureuse, si bien que le lit de la rivière s’enfonce. Le segment incliné se développe alors 
vers l’amont par simple propagation géométrique : c’est le principe de l’érosion régressive. La 
rupture de pente, par ce moyen, remonte progressivement le réseau hydrographique. 
 




Figure I-13 : Origine de la concavité générale et des convexités locales dans les profils de rivières 
 (d’après Brocard, 2002) 
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4.2.2 Les profils hypsométriques 
 
On étudie le drainage des différentes zones de l’étude issu du Modèle Numérique dans le but 
d’en étudier les caractéristiques morphométriques. Pour établir une organisation du réseau de 
drainage, et donc des sous-bassins, on va utiliser la hiérarchisation des réseaux de drainage de 
Strahler (1952). 
L’étude des profils de rivières est le premier lien entre les déformations tectoniques et la 
réponse morphologique (Howard et al., 1994). Plus particulièrement, les anomalies dans les 
profils des talwegs peuvent être utilisées comme des indicateurs de déformations tectoniques 
récentes (Holbrook et Schumm, 1999). 
La courbe hypsométrique (relation aire/altitude) d’un bassin décrit la distribution de l’aire en 
fonction de l’altitude. Elle a tout d’abord été introduite par Langbein (1947) pour exprimer la 
pente générale d’un bassin. Strahler (1952) étend cette idée à la courbe hypsométrique de 
pourcentage qui relie l’aire de la section horizontale normalisée (aire planimétrique projetée) 
d'un bassin de drainage à la hauteur relative au-dessus de l’exutoire du bassin. Cela décrit 
donc la proportion relative de l’aire du bassin versant qui s’étend au niveau ou au-dessus 
d’une altitude donnée, relative au relief total du bassin versant (fig.I-14). L’intégrale de la 
courbe (l’aire sous la courbe elle-même) représente la fraction relative de la masse 
sédimentaire (landmass) au-dessus du niveau de base (Strahler, 1952). Les différences dans la 
forme de la courbe et dans la valeur de l’intégrale hypsométrique pour une morphologie 
particulière, sont en relation avec le degré de déséquilibre dans la balance des forces érosives 
et tectoniques (Strahler, 1958 ; Weissel et Pratson, 1994). Donc, la forme de l’intégrale traduit 
la répartition des pentes et l’évolution de l’érosion (incision et reculs des versants). 
 
 
Figure I-14: Diagramme schématique montrant les variables utilisées dans la construction des courbes 
hypsométriques. A= aire totale projetée du bassin de drainage ; a= aire du bassin de drainage  h ; H= 
relief total du bassin de drainage (différence d’altitude entre la crête et l’exutoire du bassin) ; h= altitude 
au-dessus de l’exutoire. (d’après Wei Luo, 1998). 
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Les courbes hypsométriques convexes avec des fortes valeurs d’intégrales hypsométriques 
reflètent des bassins versants avec une importante proportion de leur surface localisée à des 
altitudes élevées, ce qui signifie des bassins versants incisés, alors que des courbes concaves 
avec de basses valeurs d’intégrales hypsométriques indiquent des bassins versants avec une 
importante proportion de leur surface localisée à des basses altitudes. 
 
Les courbes hypsométriques des bassins versants, sont utilisées pour déterminer les stades de 
développement géomorphologique qui résultent des processus tectoniques et de dénudation 
(Straher, 1952 ; Ohmori, 1993 ; Delcaillau et al, 1998 ; Carozza et Delcaillau, 2000).  
L’intégrale de ces courbes (intégrales hypsométriques) permet de résumer la morphologie des 
bassins de drainage en une simple valeur (Summerfield, 1991). 
 
4.3 Les marqueurs morphologiques 
4.3.1 Les principaux marqueurs rencontrés dans la zone subandine 
 
Les cônes alluviaux de grande dimension 
 
D’une certaine manière, les surfaces de cônes alluviaux peuvent être utilisées comme surfaces 
marqueurs de la même manière que les terrasses fluviatiles que nous allons décrire ci-dessous. 
Les pentes diminuent généralement vers l’aval du cône et des coupes longitudinales montrent 
un profil légèrement concave. Le dépôt de la plupart des cônes est considérablement plus 
épisodique que dans les rivières, et en plus pour chenaliser les processus fluviatiles, différents 
types d’écoulement en masse (mass flow) et d’écoulements non chenalisés tendent à dominer 
la mise en place des dépôts.  
Bien que la plupart des cônes soient caractérisés par des baisses de pentes régulières en aval, 
quelques cônes apparaissent être segmentés (Bull, 1964), tels qu’en coupes transversales ils 
comprennent une suite de pentes qui changent abruptement. Une telle segmentation peut 
résulter du changement des limites entre dépôt et érosion en haut et en bas du cône. Dans 
chaque circonstance, avant d’utiliser les cônes comme des marqueurs géomorphologiques, 
l’âge de chaque surface doit être séparément déterminé. 
L’altération de clastes sur la surface d’un cône permet souvent de définir l’âge relatif de 
différents segments d’un cône. Suivant l’isolement du dépôt, les processus d’altération, tels 
que la fracturation, le développement d’une croûte, rubéfaction des clastes, désintégration 
granulaire, commence à modifier l’apparence et le caractère de la surface du cône (McFadden 
et al., 1982 ; Ritter et al., 1993). 
 
Les coulées de lave et les Debris Flow  
Les surfaces de coulées allongées peuvent fournir d’excellent marqueurs géomorphologiques. 
Les gradients topographiques le long de la surface de la coulée peuvent être mesurés 
directement et les surfaces peuvent être reconnues pour des corrélations à travers des failles. 
Les niveaux internes les plus résistants ont un haut potentiel de préservation, et la coulée elle-
même est souvent directement datable avec des méthodes radiométriques. 
La topographie de la surface des dépôts de mouvements de masse, tels que les debris flow, les 
mudflows et les glissements de terrain, dépend souvent en partie de leur teneur en eau et donc 
Problématique, cadre et démarches de l’étude 
 24
de leur viscosité au moment de leur dépôt (Whipple & Dunn, 1992). Plus ils contiennent 
d’eau, plus la surface supérieure des dépôts est douce, et plus la distance parcourue en aval est 
grande. Ces dépôts de mouvements de masse ont l’avantage d’être le résultat d’un événement 
instantané, et donc d’éviter les problèmes de diachronie dans la surface observée, par exemple 
dans le cas d’une terrasse fluviatile. De plus il est commun qu’ils recouvrent ou contiennent à 
l’intérieur de leurs dépôts des débris organiques qui peuvent être datés au 14C. 
 
 
4.3.2 Les terrasses alluviales  
 
La mesure de l’incision par analyse du relief nécessite un étalonnage local. Il est possible 
d’obtenir une mesure ponctuelle de la vitesse d’incision en datant des marqueurs des positions 
successives d’une rivière au cours de son enfoncement. Les vitesses d’incision sont obtenues 
en déterminant l’âge et l’élévation au-dessus du lit actuel de témoins de l’emplacement passé 
des rivières. Pour obtenir des vitesses tout le long de la rivière, on a intérêt à reconstituer, 
chaque fois que c’est possible, le paléoprofil le plus long possible par référence au profil 
supposé en équilibre. 
Les alluvions sous forme de terrasses, un réseau karstique, des formations de flancs de vallée 
sont des empreintes morphologiques résiduelles des paléoprofils. 
Les terrasses se comportent comme des marqueurs passifs de la déformation au cours du 
temps, et permettent de remonter à la déformation moyennée sur la période de temps qui 
s’étend de l’abandon de la terrasse à son état actuel. 
Elles sont fréquemment utilisées comme des marqueurs géomorphologiques qui nous 
informent sur les mouvements de failles et de plis (Molnar et al., 1994 ; Rockwell et al., 
1984 ; Formento-Trigilio, 2002 ; Lavé et Avouac, 2000). 
Les terrasses alluviales sont les marqueurs les plus répandus et les plus communs le long des 
rivières. Morphologiquement, ce sont des surfaces peu inclinées, entourées de pentes plus 
déclives.  
On distingue classiquement les terrasses alluviales en deux ensembles génétiques : les 
terrasses de comblement (aggradational terrace) et les terrasses érosives ou terrasses 
d’ablation (degradational terrace) (cf. fig.I-15). 
Une terrasse de comblement est un corps sédimentaire mis en place au cours d’une période 
d’alluvionnement ayant abouti à l’ensevelissement d’un fond de vallée. La surface du dépôt 
est abandonnée lorsque débute une nouvelle phase d’incision.  
Ceci peut être vu comme la conséquence du franchissement du seuil de puissance critique, tel 
que les rivières passent d’un état de dépôt ou d’un état d’équilibre  à un état d’érosion. (cf. 
fig.I-15). 
On distingue également les terrasses rocheuses (strath terraces). Une rivière incisant à travers 
le socle peut créer une terrasse rocheuse. Une telle incision de socle à lieu généralement à 
l’intérieur ou directement  à proximité de montagnes, où il y a souvent des variations dans la 











Figure I-15 : Configuration schématique des terrasses fluviatiles. A- Coupe schématique des terrasses 
fluviatiles de comblement et érosives. B- Terrasses fluviatiles paires et impaires. C- Coupe montrant une 
séquence complexe de surfaces de comblement et de surfaces érosives. Les événements d’incision et 







Problématique, cadre et démarches de l’étude 
 26
4.3.2.1 Durée d’abandon des terrasses 
 
On considère que l’événement qui produit la terrasse est instantané. Mais des diachronismes 
importants résultent de certains modes d’abandon. 
 
Diachronisme vertical des dépôts 
La surface d’une terrasse correspond le plus souvent à la surface de dépôt terminale des 
sédiments fluviatiles. Dans le cas des terrasses de comblement, la période d’aggradation qui 
précède l’abandon de la terrasse peut être longue. Lorsque l’on date des terrasses de 
comblement emboîtées, cette différence est source d’incertitudes dans le calcul de la vitesse 
d’incision. 
Sur les terrasses rocheuses, l’érosion du substrat et le dépôt sont synchrones : le lit actif 
balaye latéralement le plancher rocheux (valley floor) de la plaine active (valley flat) en 
laissant sur toute la surface une épaisseur de sédiments régulière correspondant à la charge 
mobilisable en période de crue (Reineck & Singh, 1973). Mais les terrasses rocheuses restent 
inondables pendant une durée qui dépend de la vitesse d’incision de la rivière, de la puissance 
de ses crues et de la forme de la vallée. Les courants sont parfois assez puissants pour 
remanier les alluvions et même éroder le substrat rocheux (Leland et al., 1998). La dynamique 
des écoulements étant plus réduite que dans le lit mineur, les sédiments qui se déposent sont 
plus fins (limons de débordement). Des cônes de déjection locaux sont construits par les 
affluents sur les terrasses lorsque la rivière ne les balaie plus. Cette phase est transitoire, les 
profils en long des affluents s’ajustant ensuite à la nouvelle localisation de la rivière en 
s’encaissant dans les terrasses. 
 
Diachronisme latéral 
Une rivière nivelle son substratum d’autant plus que sa vitesse de divagation est importante 
par rapport à sa vitesse d’incision (Meritts et al., 1994, cf. fig.I-16). Si la terrasse est 
fortement inclinée, et que cette inclinaison est génétique, on doit suspecter un diachronisme 
transversal important. 
Les terrasses dites « impaires » (cf. fig.I-15, B) se forment aléatoirement, au gré des 
divagations d’une rivière pendant son enfoncement. Elles sont, par définition, diachrones les 
unes par rapport aux autres. Les terrasses dites paires (cf. fig.I-15, B) sont abandonnées toutes 
en même temps le long d’une rivière à l’occasion d’un changement majeur de la dynamique 
fluviale. Si l’événement se répète, les terrasses se disposent en niveaux étagés.  
 




Figure I-16 : Origine des synchronismes et diachronismes transversaux et longitudinaux qui se produisent 
pendant l’abandon d’une surface de terrasse (modifié de Merrits et al., 1994 ; dans Brocard, 2002). 
 
 
Diachronisme du sommet des terrasses 
 
Même là où la continuité en aval d’une terrasse est claire, il n’est pas toujours sûr que la 
surface supérieure représente essentiellement un horizon isochrone. 
La nature potentiellement complexe de la formation des terrasses est très bien illustrée par une 
terrasse qui est située en travers de la faille de San Andreas dans le sud de la Californie, près 
de Cajon Pass (Weldon, 1986). Quand on compare la surface de la terrasse avec la pente de la 
rivière moderne, la terrasse apparaît comme avoir été déformée/basculée de plus de 30 m, 
bien qu’elle ne soit pas interrompue à travers la faille. 
Une datation soignée du dépôt de remplissage sous la terrasse, a été facilité par la découverte 
de débris organiques dans les sédiments. Ces âges indiquent que l’initiation du dépôt et 
l’initiation de l’incision sont remarquablement diachrones le long de la surface de la terrasse.  
Comparé aux parties amont de la rivière, le dépôt a commencé environ 4ka plus tôt dans les 
parties aval, et l’incision de la surface déposée a commencé 7ka plus tôt. Donc, pendant que 
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les parties amont de la terrasse commencent juste a être déposées, l’incision des zones avales 
a déjà débuté. Bien que la terrasse entière soit moins vieille que 15 ka, l’âge et le temps 
d’abandon de la surface supérieure de la terrasse varie de 7 ka sur une distance de 10 km 
(Weldon, 1986). 
La cause de cette réponse diachrone est multiple. Les terrasses alluviales se forment à 
l’intérieur de systèmes couplés et complexes qui inclus érosion, transport et dépôts de 
sédiments. De tels systèmes ne répondent pas instantanément ou uniformément à des 
changements dans les paramètres qui contrôlent, tels le débit, l’apport en sédiments, les taux 
de soulèvement ou la baisse du niveau de base (Humphrey & Heller, 1995). 
La durée de ces vagues de dépôt ou d’érosion excède souvent beaucoup la durée des 
perturbations qui ont initié cette vague. Beaucoup de bassins de drainage ont des temps de 
réponse équilibre qui sont considérablement plus grands que 105 a. Sachant que beaucoup de 
changements imposés sur les systèmes de rivière, tels que les variations de débit dus au 
climat, ont lieu sur des échelles de temps plus courtes, il semble probable que les systèmes 
dépôt/ érosion peuvent constamment intégrer les réponses à des variations successives dans 
les paramètres de control. Donc l’équilibre peut être rarement atteint dans les systèmes 
fluviatiles. Donc, le diachronisme montré par la terrasse de Cajon (Weldon, 1986) peut être 
typique de beaucoup de terrasses fluviatiles. Dans l’absence commune de données pour 
déceler des différences chronologiques le long d’une terrasse, beaucoup d’auteurs supposent 
que la surface supérieure d’une terrasse est isochrone sur toute sa longueur. Le diachronisme à 
l’échelle de peu de milliers d’années devient moins important quand les terrasses anciennes 
sont considérées, mais pour des terrasses post-glacial et Holocènes, de telles variables peuvent 
de manière signifiante perturber les taux qui sont calculés en supposant une surface de 
terrasse isochrone. 
 
4.3.2.2 Influence climatique dans la formation des terrasses 
 
Dans un contexte fluviatile, les terrasses sont souvent attribuées à des changements 
climatiques significatifs, tels une alternance d’événements arides et humides (Bull, 1991). 
Quand le débit baisse, les dépôts tendent à rester dans la partie supérieure du bassin de 
drainage, contribuant à une augmentation du gradient de la rivière. Par contre, dans des 
périodes plus humides, le gradient baisse à cause d’une plus grande efficacité de transport de 
sédiments comme conséquence d’un important débit.  
Le développement des terrasses peut être favorisé par un important débit au cours des 
périodes de déglaciation (Pierce & Colman, 1986) ou pendant d’autres changements 
relativement importants des conditions climatiques. 
L’augmentation du débit suggère un remaniement majeur des sédiments (Nash, 1994) et donc 
la genèse d’une variété d’accumulation de terrasses. 
Pendant les périodes de faible débit, une baisse locale du niveau de base peut provoquer un 
processus érosif. Finalement l’érosion des dépôts fluviatiles précédemment mis en place peut 
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4.3.2.3 Vitesses d’incision et taux de soulèvement 
 
Afin de dériver le taux de soulèvement de terrasses fluviatiles datées, on considère que le 
profil de la rivière reste constant pendant l’incision. Le soulèvement est égal à l’incision, 
comme cela est mesuré à partir de l’élévation de reste de terrasses au-dessus du niveau actuel 
de la rivière. Seulement une rivière peut inciser à cause de changements climatiques et d’un 
changement du niveau de base, ce qui provoque une incision locale qui n’est pas égale au 
soulèvement tectonique. 
Il est généralement considéré que des terrasses fluviatiles formant un niveau avec une 
variation continue de l’élévation au-dessus de la rivière actuelle, sont isochrones (Rockwell et 
al., 1984 ; Molnar et al., 1994, Lavé et Avouac, 2001). 
 
4.3.3 Problèmes communément rencontrés avec les marqueurs. 
 
La corrélation de caractéristiques géomorphologiques partiellement préservées présente un 
certain problème. Plus vieux sont les marqueurs examinés, plus leur préservation devient 
fragmentée. A moins qu’ils aient des caractéristiques distinctes qui permettent la 
différenciation parmi les caractéristiques d’âges différents, une corrélation correcte parmi les 
restes peut être difficile à obtenir. Une technique traditionnelle de terrain pour des restes de 
terrasses, par exemple, est de mesurer la hauteur des terrasses le long de parties rectilignes de 
rivières locales et de corréler les terrasses d’un site à l’autre, en fonction de leur hauteur 
relative au-dessus de la rivière. Ce qui peut être problématique, car cela suppose une 
cohérence dans le profil longitudinal de la terrasse à travers le temps.  
Même avec de telles données, la reconstruction des profils de plusieurs terrasses peut être 
ambiguë. Il est donc important de distinguer entre terrasses rocheuses et terrasses de 
comblement, car quand les terrasses de comblement résultent essentiellement d’une élévation 
en aval du niveau de base local, leur pente doit probablement être plus douce que celles de la 
plupart des terrasses. 
La reconnaissance de différents types de terrasses, la datation des terrasses et l’analyse de 
comment et pourquoi la séquence de terrasses est développée aide à créer une reconstruction 
fiable. 
 
4.3.4 Les Datations des différents marqueurs 
 
Il est important d’établir un âge des marqueurs géomorphologiques afin de calculer les taux 
de déformation. 
La difficulté la plus typique dans ‘l’extraction’ du maximum d’information d’une surface 
géomorphologique déplacée est l’absence d’âge bien documenté pour la surface. Il faut un 
effort considérable pour découvrir du matériel datable qui peut contraindre un âge. Une 
connaissance de l’étalage des outils de datation valables, une expérience des procédures de 
terrain appropriées pour collecter le matériel qui convient pour une méthode de datation 
spécifique, et une approche minutieuse et innovatrice du problème de définition des âges 
géomorphologiques est un avantage pour qui tente d’obtenir des âges fiables et donc des taux 
de déformation. 
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Les datations au 14C sont l’unique méthode de dater les terrasses qui vont être présentées ci-
après, celles-ci ayant des âges relativement jeune inférieurs à 50 ka (limite de ce type de 
datation). 
Nos datations ont été effectuées au Laboratoire Beta Analytic Inc. à Miami (FL., USA) 
(http://www.radiocarbon.com) et au Centre de Datation par le Radiocarbone à l’Université 
Claude Bernard Lyon 1 (http://carbon14.univ-lyon1.fr), (cf. Annexe 3), où les pré-traitements 
appliqués aux échantillons enlèvent tous les polluants potentiels 
(http://www.radiocarbon.com/pretreatment.htm). 
 
4.3.5 Détermination de l’altitude des marqueurs (Géodésie) 
 
Le GPS permet de positionner des points de référence qui sont mesurés à partir d’une base 
référencée, et qui permettent de mesurer l’amplitude de la déformation dans une zone donnée, 
en répétant les mesures au long de plusieurs mois ou années. 
Différentes campagnes de mesures au GPS ont été effectuées au cours de la thèse. Ces 
campagnes avaient pour but de positionner ces points de référence fixes, de mesurer des 
profiles topographiques précis du sommet des terrasses et d’effectuer des mesures au GPS 
différentiel pour déterminer les altitudes exactes des marqueurs morphologiques. 
Différents types d’appareils ont été utilisés : Ashtech, Magellan, Garmin. 
 
4.4 La classification des faciès 
 
La description des différents faciès de comblement de terrasses qui sont décrits dans cette 
étude est effectuée selon la classification de Miall (1996), (fig.I-17). 
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Figure I-17 : Classification des faciès selon Miall (1996). 
 
5 Plan de l’étude 
 
Pour cette étude, nous avons différencié la Dépression Pastaza et la Cordillère du Cutucù, où 
se sont développés des cônes alluviaux d’origine différente  formant les principaux marqueurs 
morphologiques.  
Dans le chapitre II, qui concerne essentiellement le Rio Pastaza, nous définissons et analysons 
dans un premier temps les différents marqueurs morphologiques. A partir de ces marqueurs, 
des vitesses d’incision ont été obtenues et corrélées avec les taux de soulèvements locaux 
mesurés au niveau des principales structures chevauchantes. 
Le chapitre III est consacré à la zone de la Cordillère du Cutucú, qui a été étudiée suivant la 
même démarche que le chapitre précédent.  
Dans le Chapitre IV, nous établissons des corrélations entre ces deux régions et discutons la 
signification des surfaces morphologiques régionales et de l’érosion dans le contexte 
climatologique et tectonique de la zone subandine.  













EVIDENCES GEOMORPHOLOGIQUES DES DEFORMATIONS ACTIVES 






























* Ce chapitre a fait l’objet d’un article soumis à Tectonophysics (cf. Annexe 1) 










 Le Rio Pastaza traverse et incise profondément la Cordillère Orientale avant de 
déboucher dans le bassin amazonien entre le Dôme du Napo et la Cordillère du Cutucù de la 
zone subandine (fig.II- 1). Cet exutoire est connu sous le nom de Dépression Pastaza où s’est 
développé un cône alluvial tropical humide de grande échelle, le mégafan du Pastaza qui, 
avec une superficie de 60 000 km2, peut être considéré comme un des plus grands au monde 
(Räsänen et al., 1992). Ce mégafan quaternaire se situe au-dessus d’un premier cône néogène 
qui occupe la plus grande partie du bassin Oriente (Christophoul et al., 2002).  
 Il couvre une grande partie du nord-ouest du bassin amazonien et représente une des plus 
grandes contributions andines de l’Amazone. Ce cône est alimenté par l’érosion de la 
Dépression Interandine et de la Cordillère Orientale (cf. fig.II- 1). 
 
 Le plateau de Mera (fig.II-1) constitue la surface de ce cône. C’est un excellent marqueur 
des déformations récentes liées aux plis et aux chevauchements subandins, du développement 
des glissements de terrain et de l’incision fluviatile. Malgré la couverture végétale dense, 
cette surface offre donc une opportunité unique d’étudier l’ensemble des processus liés à la 
surrection des Andes.  
 
Dans ce chapitre, on développe une approche géomorphologique appuyée sur des mesures de 
taux d’incision, dans le but de mieux comprendre les caractéristiques et l’évolution de la 






2 Cadre géologique et géomorphologique 
 
La zone étudiée dans ce chapitre s’étend sur la Cordillère Orientale (‘Cordillère Real’), la 
Zone subandine occupée par l’apex du mégafan du Pastaza et le bassin d’avant pays 
























Figure II-1 : (a) Mnt localisant la Dépression Pastaza située entre le Dôme du Napo et la Cordillère du 
Cutucú, au pied de la Cordillère Orientale, où s’étend le cône alluvial du Pastaza. (b) zoom du mégafan 
du Pastaza. On peut observer la limite des glissements de terrain qui affectent la bordure est du plateau 
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2.1 Cadre structural 
 
 Comme nous l’avons souligné dans le Chapitre I, la Cordillère Orientale est constituée 
par un ensemble de chevauchements à vergence est, impliquant des formations 
métamorphiques et plutoniques d’âge paléozoïque, triasique et jurassique (Baldock, 1982 ; 
Aspden et Litherland, 1992; Pratt et al., 2002). 
 La vallée du Pastaza traverse 4 de ces structures chevauchantes (fig.II-2), qui sont 
d’ouest en est : le chevauchement subandin (ST), le chevauchement de Santa Inès (SIT) qui 
est scellé par les sédiments quaternaires, les chevauchements de Cosanga (CT) et d’Alpayacu 
(ALT) qui transportent l’écaille du granite d’Abitagua sur la Dépression du Pastaza, le pli de 
propagation du Mirador (MT) qui déforment le socle, la couverture mésozoïque et les 
alluvions quaternaires de la Formation Mera. Plus à l’est, les plis de propagation de Bobonaza 
(BT) et d’Autapi (AUT) constituent le front de déformation subandin. 
Les anticlinaux du Mirador et de Bobonaza ont peu d’extension latérale, leurs culminations 




2.2 Stratigraphie du mégafan du Pastaza et environnements de dépôts 
 
Si l’on prend en compte le remplissage néogène du bassin Oriente, la construction du 
mégafan du Pastaza a débuté approximativement au Micoène inférieur (Baby et al., 1999; 
Christophoul et al., 2001, 2002). Le mégafan repose sur la Formation Chalcana d’âge 
oligocène supérieur à miocène, et comprend (cf. fig.II-3) la Formation Arajuno d’âge miocène 
moyen à supérieur (Tschopp, 1953 ; Baldock, 1982 ; Rosero, 1999), la Formation Chambira 
(Tschopp, 1953 ; Baldock, 1982) d’âge miocène supérieur à pliocène et la Formation Mera 
(Tschopp, 1953 ; Baldock, 1982) d’âge pléistocène (Liu et Colinvaux, 1985). 
 
Le dépocentre de toutes ces formations se situe à l’est de la Dépression du Pastaza. Une étude 
sédimentologique des remplissages sédimentaires (Christophoul et al., 2002) a permis de 
définir l’évolution du système alluvial. Il s’agit de faciès de plaine alluviale (formations 
Chalcana et Arajuno) qui passent à des faciès de cône alluvial avec une augmentation des 
pentes topographiques, avec un drainage d’abord orienté longitudinalement devenant 
transversal (formations Chambira et Mera).  
L’évolution des formations et du style de système alluvial, corrélée aux analyses de traces de 
fissions sur des apatites et des zircons dans le nord de la Cordillère Orientale (Spikings et al., 
2000 ; Hungerbühler et al., 2002), indique que le soulèvement et l’érosion de la Cordillère 






Figure II-2 (page suivante) : a- MNT de la Cordillère Orientale et de la Zone subandine montrant les 
principales structures chevauchantes ; b- Coupe structurale à travers la Cordillère Orientale et la zone 
subandine (tracé représenté en pointillés blancs sur le MNT).  
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Les dépôts du Pléistocène considérés dans ce chapitre correspondent à la Formation Mera. 
Cette formation - que nous décrirons en détails plus loin - est constituée de 50 à 80 mètres de 
niveaux fluviatiles très grossiers et bien consolidés, surmontés par des dépôts de lahars. A 
l’ouest, elle comprend des conglomérats grossiers de lithofaciès Gmm à Gmg (matrice 
portante, clastes grossiers ; classification de Miall, 1996, Cf. Chapitre I) caractéristiques de 
dépôts de coulées de débris, où les clastes volcaniques emballés dans une matrice sableuse à 
silteuse sont prédominants. Des blocs (1m) et des débris de petite taille de granite et de 
gneiss ont également été observés (Tschopp, 1953). Vers l’est, les conglomérats sont moins 
grossiers et forment de larges chenaux peu profonds empilés, de lithofaciès Gt (clastes 
stratifiés ; classification de Miall, 1996). De façon générale, ces dépôts peuvent être 
interprétés comme la représentation de puissants cours d’eau en tresse, amenant des dépôts de 
coulées de boues dans leur partie distale (Christophoul et al., 2002).  
 
Les données de paléocourants indiquent un sens d'écoulement globalement ouest-est à l'ouest, 
alors qu’à l’est, il diverge de SW-NE à NW-SE. L’ensemble de ces données indique un 






Figure II-3 : En bas à gauche, carte structurale simplifiée du bassin Oriente d’Equateur (modifiée d’après 
Baby et al, 1999 ; isopaques d’après Rosero, 1999). A droite, colonne stratigraphique des formations 
oligocènes à pléistocènes (modifiée d’après Christophoul et al., 2002). 





Les dépôts holocènes sont principalement des coulées de débris volcano-clastiques intercalées 
avec des apports fluviatiles riches en clastes métamorphiques. Ces dépôts sont observés à 
l’affleurement sur une série de terrasses d’ablations (‘degradational terraces’) formées le 
long des rivières principales. 
 
2.3 La surface morphologique de Mera 
 
Le plateau de Mera (la « Mesa » de Mera, nommée ainsi par Tschopp, 1953) est bien apparent 
dans la partie proximale du cône (fig.II-1, 2), à des altitudes comprises entre 1000 et 1100 m 
au dessus du niveau de la mer et 90 à 135 mètres au-dessus du Rio Pastaza actuel.  
 
Ce plateau correspond à une surface indurée et altérée du mégafan moderne du Pastaza. Elle a 
été interprétée comme un pédiment (Heine, 1994), qui s’est probablement formé durant le 
LGM (Last Glacial Maximum, cf. Chapitre I) correspondant en Amazonie à une période 
relativement sèche. Nos observations montrent que cette surface s’est formée au sommet de 
dépôts de lahars qui constituent la partie supérieure de la Formation Mera (Cf. description de 
la terrasse de Mera), et que l’on retrouve à l’échelle régionale. 
 
Dans la Dépression du Pastaza et sur le front de déformation de la Zone subandine, cette 
surface de 900 km2 constitue le meilleur marqueur morphologique puisqu’il a enregistré les 
déformations récentes et l’incision régionale des rivières. Elle sera donc utilisée comme 
marqueur de référence dans ce chapitre.  
 
La bordure du plateau de Mera est entaillée par de grands ( 5km) glissements de terrain en 
forme de ‘coups de cuillères’, recoupant la Formation Mera (fig.II-4) et les dépôts sous-
jacents. Ces glissements de terrain sont accolés les uns aux autres formant une limite semi-
circulaire située à environ 25 à 50 km à l’est de l’apex du cône. Cette limite longe 
approximativement le front de chevauchement subandin. La rupture verticale est haute de 500 
m et la limite du glissement de terrain forme un important saut topographique dans la surface 
actuelle du cône. Les glissements de terrain sont toujours actifs, faisant des victimes et 






























Figure II-4 : Cartographie des différentes surfaces alluvionnaires sur le MNT ; CT : Chevauchement de 
Cosanga ; ALT : Chevauchement d’Alpayacu ; MT : Chevauchement de Mirador ; BT : Chevauchement 
de Bobonaza ; AUT : Chevauchement d’Autapi. 
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3 Les Terrasses du Rio Pastaza 
 
 Nous décrivons ici les terrasses étudiées le long du Rio Pastaza en distinguant la zone de 
Mera-Puyo déformée par l’anticlinal Mirador et le chevauchement d’Alpayacu, le granite 
d’Abitagua limité à l’est par le chevauchement de Cosanga, la Dépression Santa Inès au dos 
du granite d’Abitagua, et la Cordillère Orientale (Haut Pastaza) qui chevauche la Dépresion 
Santa Inès. Ces différentes unités morpho-tectoniques sont donc séparées par les principaux 
chevauchements de la zone subandine (cf. fig.II-2), et peuvent être étudiées individuellement. 
 
3.1 Les terrasses de la zone de Mera-Puyo 
 
 Dans la zone de Mera-Puyo, au niveau de l’apex du cône du Pastaza, on a pu différencier 
4 niveaux de terrasses (fig.II-4, 5, 6), qui sont visibles aux abords du Rio Pastaza et 
observables en détails sur les affleurements mis à jour le long des routes principales. 
 
 La terrasse la plus élevée (Ta) se situe au sommet de l’anticlinal du Mirador (fig.II-5, 6). 
La seconde (Tb) est visible uniquement en rive droite du Rio Pastaza, en face de l’anticlinal 
Mirador.  Ces deux terrasses ont une numérotation différente, car elles sont très locales et très 
peu étendues, et ne peuvent être corrélées avec d’autres surfaces. 
La troisième correspond au plateau de Mera qui forme la plus importante de ces surfaces vu 
son extension régionale. Pour plus de commodité, et pour les corrélations avec les autres 
unités tectoniques, nous appellerons cette surface T1 (cf. fig.II- 4, 5, 6). Enfin, la plus basse 
des terrasses (T2) a été observée dans la carrière de Motolo à quelques kilomètres au SE de 
Mera. 
 
 La disposition de ces terrasses par rapport au Rio Pastaza actuel est illustrée par la 
coupe morphologique de la fig.II-7. 
 
 
Figure II-5 : Mnt en perspective de la zone de l’anticlinal du Mirador. Localisation des coupes C1 à C3 et 
de la coupe morphologique de la fig.II-7. On devine facilement les terrasses Ta et Tb. 
 
 






Figure II-6 : Photo aérienne de la zone de Mera-Shell. Localisation des terrasses Ta, Tb et T1, T2 qui sont 
représentées sur la coupe morphologique de la fig.II-7. Localisation des coupes C1 à C3.. 
 
3.1.1 La terrasse du Mirador (Ta) 
 
 La terrasse observée au sommet de l’anticlinal du Mirador (fig.II- 4, 5, 6) est une terrasse 
de comblement déposée sur les formations sédimentaires crétacées et tertiaire Napo et Tena. 
Elle est composée par des dépôts conglomératiques grossiers de faciès Gmm (matrice 
portante, clastes grossiers, classification de Miall, 1996) ayant une épaisseur d’au moins 30 
mètres (fig.II-8). Le sommet de ces dépôts est peu consolidé, les clastes y sont très altérés et 
la matrice a pratiquement disparu. 
 La couverture végétale ne permet pas des observations plus détaillées. La surface de cette 
terrasse a été cartographiée à l’aide des photos aériennes et du MNT (fig.II- 4, 5, 6), où elle 
est bien visible. Elle est située à environ 400 m au dessus du Rio Pastaza actuel, soit 310 m au 
dessus de la surface de Mera à l’ouest de l’anticlinal de Mirador (fig.II- 7). Cette terrasse est 
mal connue, et aucune autre terrasse n’a pu lui être corrélée. Ses dépôts se sont 
vraisemblablement mis en place pendant la formation de l’anticlinal de Mirador, vu leur 
position actuelle au sommet de la culmination axiale. 
 
 









3.1.2 La terrasse Tb 
 
 La terrasse Tb n’est observable qu’en rive droite du Rio Pastaza, en face de l’anticlinal 
Mirador (fig.II- 4, 5, 6). Elle est située 245 m au dessus du Rio Pastaza et 170 m au dessus du 
plateau de Mera (fig.II- 7). Bien qu’elle n’ait pu être étudiée en détails (accès difficile et 
végétation dense), cette terrasse semble ne présenter aucun dépôt et correspondre à une 
terrasse rocheuse (‘strath terrace’) ayant incisé les formations tertiaires Tena et Chalcana. Il 
est donc très difficile de lui attribuer un âge. Elle est antérieure aux dépôts de la Formation 






Figure II-8 : Dépôts de la terrasse Ta au sommet de l’anticlinal de Mirador. 





3.1.3 La terrasse de Mera (T1) 
 
 La terrasse de Mera ou plateau de Mera constitue une terrasse de comblement due à une 
période d’aggradation durant laquelle se sont déposées les sédiments de la Formation Mera. 
Vu l’extension régionale de ces dépôts (cf. fig.II- 4), cette période d’aggradation a comblé 
toute la vallée du Pastaza. La surface de ces dépôts a été abandonnée suffisamment longtemps 
pour se transformer en pédiment (Heine, 1994) avant d’être incisée par le Rio Pastaza.  
 
 A l’ouest du village de Mera, l’érosion de la rivière du Pastaza a provoqué 
l’effondrement de la route principale (fig.II- 9), ce qui nous a permis d’étudier en détails le 
remplissage de la Formation Mera (fig.II- 10a). Sur cet affleurement, la base de la Formation 
Mera n’affleure pas.  
La partie inférieure de la série (60 m) est composée de clastes arrondis (principalement 
volcaniques avec quelques éléments métamorphiques de la Cordillère Orientale) de 
dimensions comprises entre  1 cm et 20-50 cm, plutôt bien triés, inclus dans une matrice 
volcanique sableuse (lithofaciès Gh, Gcm ; Miall, 1996). Cette série est organisée en au moins 
3 unités de 20 m d’épaisseur, avec des bases érosives convexes mal définies, qui 
correspondent à des chenaux larges et peu profonds.  
 La partie supérieure (20 m) présente deux niveaux de lahar constitués de clastes 
andésitiques anguleux non triés (60%) inclus dans une matrice silto-sableuse riche en cendres 
(lithofaciès Gmm, Gmg ; Miall, 1996). Ces deux niveaux de lahar (provenant très 
probablement du volcan Tungurahua) sont séparés par un niveau organique de 1 à 2 mètres 
d’épaisseur contenant des troncs d’arbre pouvant atteindre 30 cm de diamètre. Ce niveau 
organique s’est déposé à la fin de l’évènement catastrophique du premier lahar. Il avait déjà 
été identifié par Liu et Colinvaux en 1985, qui l’ont qualifié de «forest bed» et en ont proposé 
un âge de 26 530+-270 a BP. Cet âge a récemment été fortement critiqué par Heine (1994, 
2000) qui le considère comme contaminé. 
 Afin de bien redéfinir cet âge, nous avons fait dater ce niveau organique au Laboratoire 
Beta Analytic (Miami, Floride, USA), où les pré-traitements appliqués sur les échantillons 
permettent de minimiser les effets d’une éventuelle contamination (voir site Internet  
http://www.radiocarbon.com/pretreatemnts.htm). L’âge 14C obtenu est 40 580  1030 a. BP 
(échantillon BETA-169315). 
Ce niveau organique n’a pas été retrouvé sur la rive droite du Rio Pastaza. 
 




Figure II-9 : Partie supérieure de la Terrasse de Mera (T1) (coupe C1 sur fig.II- 5, 6) de la Dépression du 
Pastaza. L’érosion du Rio Pastaza au pied de la terrasse provoque de nombreux glissements de terrain 
qui coupent régulièrement la route principale Baños-Puyo, et permettent d’observer la Formation Mera. 
 
 Le sommet des dépôts de lahar correspond à une surface indurée et oxydée qui n’est autre 
que le pédiment de la surface régionale de Mera. Cette surface est ici recouverte par les 
dépôts du Rio Alpayacu que nous avons pu suivre jusqu’à son cours actuel, 2 km plus au SE 
(fig.II-10) et 80 m en contrebas (fig.II-11). Le Rio Alpayacu est un affluent du Rio Pastaza. Il 
s’écoule le long du chevauchement d’Alpayacu (fig.II- 2 et 5), entre le granite d’Abitagua - 
qu’il draine - et le flanc ouest de l’anticlinal de Mirador. Sa rive droite comporte 2 niveaux de 
terrasses d’ablation (‘degradational terrace’) qui incisent la Formation Mera (fig.II- 11). Ces 
terrasses sont recouvertes par un banc peu épais de clastes granitiques non-altérés contenus 
dans une matrice arkosique provenant de l’érosion du granite d’Abitagua, et remplissant des 
chenaux larges et peu profonds.  
 Nous avons pu observer en détails les dépôts du Rio Alpayacu sur la Formation Mera à 
partir d’un affleurement de bonne qualité (fig.II- 12) aux abords du village de Mera (X: 
78°06’34.92’’ W ; Y: 01°27’20.16’’S ; Z: 1100 m). La surface indurée et oxydée du sommet 
des dépôts de lahar (surface de Mera) est recouverte par trois unités de dépôts fluviaux avec 
des épaisseurs de 1 m ou moins, surmontées de limons tufacés puis de sols (fig.II- 10b). 
Chaque unité est composée de graviers de granite arrondis, bien triés et non altérés, de tailles 
comprises entre 1 et 15 cm, dans une matrice arkosique altérée, dont la quantité augmente de 
bas en haut. Les clastes sont fréquemment imbriqués à la base de chaque unité et s’organisent 
en lits entrecroisés (lithofaciès Gt). Ces unités forment des chenaux larges et peu profonds 
avec une base érosive et peuvent être interprétés comme des dépôts de rivières en tresse ou 
divagantes (‘wandering’), s’écoulant sur la surface durcie des lahars. Le sommet du chenal le 
plus bas présente un niveau organique comprenant des morceaux de bois  15 cm de diamètre 
pris dans une matrice silteuse-organique, qui contient également des graviers non altérés de 
plus d’1 cm. Localement, plus bas dans le chenal, on trouve également des bouts de bois dans 
Evidences géomorphologiques des déformations actives et des soulèvements dans la vallée et la dépression du Pastaza 
 
 45
les lits entrecroisés riches en clastes. Ceci indique que les fragments de bois bien, que 
probablement originaires des berges des rivières, ont été transportés par les rivières et sont 
contemporains de la sédimentation. L’âge obtenu sur un des morceaux de bois les plus 
importants est 14C 17 920  100 a. BP (BETA-144644), soit 20 750 – 21 870 Cal. BP. (les 
âges calendaires ont été calculés avec le logiciel Calib 4.3, de l’Université de Washington 
disponible sur Internet à l’adresse   
http://depts.washington.edu/qil/calib/calib.html, Université de Washington, (cf. 
Annexe 3).  
 
 Cet âge nous permet de contraindre l’âge maximum de la surface de Mera (ou plateau de 





Figure II-10 : (a)- Coupe schématique de la partie supérieure du remplissage de la Formation Mera 
recouvert par les dépôts de l’Alpayacu observés prés du village de Mera; Gmm/Gmg (matrice portante, 
clastes grossiers) ; Gt (clastes stratifiés) (b)- Coupe lithologique des dépôts de l’Alpayacu à 1 km de la 

























3.1.4 La terrasse de Motolo (T2) 
 
 La terrasse T2 est située 70 m sous le plateau de Mera et 20 m au dessus du Rio Pastaza 
(fig.II-6, 7, et 13). Il s’agit d’une terrasse d’ablation ayant enregistré l’incision des dépôts de 
cône alluvial de la Formation Mera. 
 




Figure II-13 :Coupe morphologique des terrasses T1 et T2. 
 
 Dans la carrière de Motolo (fig.II-14), on peut observer cette terrasse sur une quinzaine 
de mètres d’épaisseur. La surface d’érosion est recouverte par des silts qui contiennent 
quelques rares clastes andésitiques (lithofaciès Sh: sables fins à grossiers, Fm: boue et silts; 
Miall, 1996), représentant des dépôts alluvionnaires contemporains de la formation de la 
terrasse. Ce niveau est surmonté par des dépôts d’inondation comprenant un lit noir de 
cendres volcaniques où sont conservés des morceaux de bois, qui nous ont donné un âge 14C 
de 1 800  50 a. BP (BETA-168282), soit 1 580-1 860 Cal. BP  
 L’âge de ces dépôts d’inondation correspond à l’âge minimum de la terrasse, puisque ce 
type de terrasse reste inondable durant un certain temps, dépendant de la vitesse d’incision de 




Figure II-14 : Carrière de Motolo, terrasse d’ablation T2 incisée dans la Formation Mera et scellée par 
des dépôts d’inondation comprenant un niveau organique. 
 
 




3.2 La terrasse du granite d’Abitagua 
 
 Cette terrasse est une terrasse rocheuse bien visible dans le paysage (fig.II-15a), qui 
évase considérablement la vallée et qui se situe environ 150 m au dessus du cours du Rio 
Pastaza actuel. Au milieu du granite d’Abitagua - où nous avons pu l’observer grâce à un 
glissement de terrain -, elle est recouverte par 6 mètres de conglomérats fluviatiles (faciès 
Gmm/Gmg, classification de Miall, 1996), et d’au moins 5 m de dépôts de lahar (fig.II-15b). 
Ces dépôts peu épais pourraient correspondre à une série condensée de la Formation Mera, 
dont le plateau se situe juste dans la prolongation de la terrasse du granite (cf. fig.II-15a). 

































Figure II-15 (page suivante) : (a) Vue depuis le granite d’Abitagua en direction de l’est. On peut observer 
la morphologie de l’ancienne vallée dans le granite. Au fond on voit la surface du Mirador (Ta) et la 
surface de Mera (T1). (b) terrasse du granite, Formation Mera condensée (localisation sur fig.II- 4). 
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3.3 Les terrasses de la Dépression Santa Inès 
 
 La Dépression de Santa Inès est située sur le flanc ouest de l’écaille du granite 
d’Abitagua (fig.II-2) et limitée à l’ouest par le chevauchement subandin (ST) qui transporte 
vers l’est la Cordillère Orientale. Cette dépression est comblée par des dépôts alluvionnaires, 
dont la surface supérieure forme la plus haute et la plus importante terrasse. Ces dépôts 






Figure II-16 : Cartographie des différents niveaux de terrasses de la Dépression de Sta Inès sur photo 
aérienne et coupes morphologiques 
 





Figure II-17 : Dépression de Santa Inès : les 5 niveaux de terrasses. Au premier plan on observe la 




3.3.1 La terrasse T1 
 
 Il s’agit d’une terrasse de comblement très similaire à la terrasse de Mera par sa 
succession lithologique. En effet, sa partie inférieure - observable au niveau de la terrasse T3 
de Santa Inès, cf. fig.II- 18) - est formée de coulées de débris à matrice portante et de clastes 
grossiers plus ou moins arrondis (lithofaciès Gmm, Gmg de Miall, 1996). Elle repose sur la 
formation métamorphique Margaritas considérée d’âge jurassique (Pratt et al., 2002). Ce 
contact, qui n’affleure qu’en quelques endroits, se trouve actuellement au niveau du Rio 
Pastaza. La partie sommitale du comblement - plus difficile à observer – est représentée par 
des dépôts non triés à matrice portante avec des clastes anguleux qui correspondent 
probablement aux dépôts de lahar de Mera, sur une épaisseur de 20 à 30 m.  
 





Figure II-18 : Terrasse T3 en face du village de Sta Inès. Terrasse d’ablation incisée dans la Formation 
Mera. Au sommet, on observe un niveau de plaine d’inondation avec des morceaux de charbon. 
 
 La surface de cette terrasse -apparemment fortement indurée- se situe à 1400 d’altitude, 
c’est à dire entre 120 et 135 m au-dessus du Rio Pastaza actuel (fig.II- 16, 17). Bien qu’en 
moyenne plus haute de 30 m, cette surface pourrait donc être corrélée avec le plateau de 
Mera. Cette corrélation et sa signification seront discutées plus loin. 
 
 
3.3.2 La terrasse T2 
 
 La terrasse T2 (fig.II- 19), qui n’est conservée qu’à l’ouest de la Dépression Santa Inès 
(San Francisco, fig.II- 16, 17) au contact du chevauchement subandin (fig.II- 2), est la 
première terrasse d’ablation résultant de l’incision de la terrasse de comblement T1. Elle est 
scellée par une coulée de lave présentant à sa base des orgues volcaniques (structure de 
refroidissement). Cette coulée de lave a été cartographiée jusqu’au village de Baños (cf. ci-
après les terrasses du Haut Pastaza, fig.II- 22a). Il s’agit d’une andésite à 2 pyroxènes, 
provenant du Tungurahua (30 km en amont) et nommée ‘Juive Chico pré-historique’ (Hall et 
al., 1999; cf. fig.II- 20). Selon Hall et al. (1999), au niveau de Baños, cette coulée de lave 
succède à un flux pyroclastique riche en scories et contenant du charbon daté à 14C 2 215  90 
a. BP, et est suivie par un niveau de retombées de cendres qui a été daté à 14C 1 470  85 a. 








Figure II-19 : La terrasse T2 dans la Dépression de Sta Inès, scellée par la coulée Juive Chico en 




Figure II-20 : Âge 14C de la coulée Juive Chico préhistorique (d’après Hall et al., 1999). 
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3.3.3 La terrasse T3 
 
 La terrasse T3 (fig.II- 16, 17) est préservée uniquement en rive droite du Pastaza (fig.II-
18). Elle correspond elle aussi à une terrasse d’ablation incisée dans le remplissage 
alluvionnaire de la terrasse T1. Elle est positionnée 35 m au dessus du Rio Pastaza actuel et 
est recouverte par des dépôts de plaine d’inondation de 2 à 3 mètres d’épaisseur. Les 
tranchées que nous avons réalisées dans ces dépôts montrent qu’ils correspondent à des 
limons sableux et des argiles contenant quelques morceaux de charbon à des profondeurs 
comprises entre 0.8 et 1m. La datation de ces charbons à l’Université de Lyon a donné un âge 
14C de 1 070 65 a. BP (LY 11080), soit 906 - 1152 Cal. BP. Certains de ces niveaux 
contiennent des morceaux de céramique, qui ont certainement été apportés par les crues et qui 
n’ont rien d’extravaguant par rapport à la datation obtenue. 
 
3.3.4 Les terrasses T4 et T5 
 
 Les terrasses T4 et T5 sont des terrasses d’ablation situées à 10 et 15 mètres au-dessus du 
Rio Pastaza (fig.II- 16, 17). Elles sont recouvertes par 1 à 2 mètres d’alluvions récentes. Ces 
terrasses n’ont pas pu être datées.  
 
 
3.4 La terrasse du Haut Pastaza (Cordillère Orientale) 
 
 La vallée du Haut Pastaza incise profondément la Cordillère Orientale. Dans ses gorges, 
on y observe une seule terrasse - assez spectaculaire (fig.II- 21) - conservée grâce à la coulée 
volcanique ‘Juive Chico’ qui scelle des conglomérats fluviatiles, dont l’épaisseur varie de 30 
à 45 m d’ouest en est (fig.II- 22b). Cette terrasse correspond à la continuité de la terrasse 
d’incision T2 décrite dans la Dépression Santa Inès. L’épaisseur de la coulée de lave varie de 
80 m à l’ouest (Baños) à 15 m à l’est (San Francisco). 
 
 
Figure II-21 : La terrasse de la coulée ‘Juive Chico’ au niveau des chutes d’Agoyan près de Baños. 




 Certaines sections de la gorge du Haut Pastaza permettent de voir l’ancien chenal du Rio 
Pastaza préservé sous la coulée de lave et sa migration latérale due à la dureté de la roche 






Figure II-22: La terrasse de la coulée ‘Juive Chico’ dans le Haut Pastaza ; (a) cartographie de la coulée 
sur le MNT en perspective, (b) coupe longitudinale du niveau fluviatile scellé par la coulée, (c) coupe 
morphologie de la séquence préservée, obtenue à partir de données GPS. – San Francisco se situe à 
l’entrée de la Dépression Santa Inès. 
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4 Taux d’incision 
 
Les taux d’incision ont été calculés à partir des terrasses qui ont pu être datées et qui ont été 
décrites précédemment. Ces calculs ont été faits en utilisant les âges calendaires. 
 
4.1 Incision dans la région de Mera (apex du cône du Pastaza) 
 
Au niveau de la terrasse de Motolo (terrasse T2, cf. fig.II-13 et 14), l’âge 1 580 - 1 860 Cal. 
BP des derniers dépôts d’inondation situés 20 m au dessus du Rio Pastaza nous a permis de 
calculer un taux d’incision minimum relativement élevé compris entre 1.07 et 1.26 cm/an 
jusqu’à aujourd’hui.  
 
Près du village de Mera, le plateau de Mera (terrasse T1, cf. fig.II-11 et 12) est situé 90 m au-
dessus du Rio Pastaza actuel et a commencé à être incisé après 20 750 - 21 870 Cal. BP (âge 
des dépôt du Rio Alpayacu sur la surface de Mera), ce qui donne une moyenne de taux 
d’incision minimum comprise entre 0.41 et 0.43 cm/an. Si l’on considère l’incision nécessaire 
pour former la terrasse T2, on obtient un taux d’incision pour la formation du plateau de Mera 
(T1) compris entre 0.35 et 0.36 cm/an (cf. fig.II-23). 
 
Les deux terrasses les plus élevées Ta et Tb (cf. fig.II-6) sont antérieures aux dépôts de la 
Formation Mera et n’ont pu être datées faute de bons affleurements et de niveaux de charbon. 
Elles sont donc antérieures à 40 580  1030 a. BP (âge intra-lahar obtenu dans la partie 
supérieure de la Formation Mera). La surface de la terrasse rocheuse Tb préservée sur la rive 
droite du Rio Pastaza (cf. fig.II-7) montre que le Rio Pastaza a été dévié vers le sud, 
probablement pendant le soulèvement de l’anticlinal Mirador.  
 
4.2 Incision dans le granite d’Abitagua 
 
Comme nous l’avons vu précédemment, la terrasse d’ablation du granite d’Abitagua se trouve 
dans la prolongation du plateau de Mera (cf. fig.II-15). Elle est recouverte par la Formation 
Mera réduite ici à 6 mètres de conglomérats fluviatiles surmontés par environ 5 mètres de 
dépôts de lahar. Il nous semble tout à fait pertinent de corréler cette série condensée avec la 
Formation Mera. Ce dispositif est classique dans un contexte de tectonique de chevauchement 
syn-sédimentaire, où l’écaille du granite d’Abitagua constitue la structure chevauchante 
principale et forme le relief le plus important. Le dépôt de la Formation Mera s’est effectué, 
ou a continué à se déposer, pendant la croissance du chevauchement d’Abitagua (écaille de 
Cosanga). 
Nous avons vu, grâce à la datation des dépôts rencontrés au sommet de la terrasse de Mera, 
que l’incision de cette surface régionale n’a pu commencer qu’après 20 750 - 21 870 Cal. BP. 
En postulant que la terrasse du granite d’Abitagua correspond à cette surface régionale, nous 
obtenons une moyenne de taux d’incision minimum comprise entre 0.71 cm/an et 0.75 cm/an 
(fig.II-23). Nous n’avons pas observé de terrasses plus récentes permettant de mieux 
contraindre l’histoire de l’incision du granite. Comme dans cette zone le Pastaza coule au 
fond d’un canyon profond à parois abruptes, il est probable que l’incision verticale ait 
continué sans stade d’incision latérale, donc sans formation d’autres terrasses. 
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4.3 Incision dans la Dépression de Santa Inès 
 
Dans la Dépression de Santa Inès, le taux d’incision minimum calculé pour former la terrasse 
T3, actuellement 35 m au dessus du Rio Pastaza (cf. fig.II-16), et recouverte de dépôts 
d’inondation datés à 906 - 1 152 Cal. BP, est compris entre 3.03 et 3.8 cm/an (fig.II-23). 
L’incision des dépôts fluviatiles sous-jacents à T2 (cf. fig.II-16 et 20) a vraisemblablement 
été retardée par la présence de la coulée Juive Chico qui s’érode moins facilement. Pour éviter 
les problèmes relatifs à l’incision de cette coulée de lave, un taux minimum moyen d’incision 
a été calculé en utilisant la base de la coulée de lave comme niveau de référence. Pour le 
calcul de l’incision de T2, on soustrait donc l’épaisseur de la coulée de lave. Ainsi, le taux 
d’incision calculé à partir du sommet du niveau fluviatile de T2 (45m) d’âge 1 985 - 2 360 
Cal. BP (âge à la base de la coulée), en enlevant le temps de formation de T3, est compris 
entre 0.82 et 0.92 cm/an. 
 
La terrasse de comblement T1 (cf. fig.II-16) poursuit vers l’amont le plateau de Mera. Les 
conglomérats fluviatiles, qui occupent les deux tiers inférieurs de la série, sont coiffés par 20 
à 30 m de dépôts de lahar. Par analogie avec Mera, nous attribuons donc à la terrasse T1 (135 
m) de Santa Inès un âge de 20 750 - 21 870 Cal. BP, ce qui nous donne une moyenne de taux 
d’incision minimum comprise entre 0.61 et 0.65 cm/an. En tenant compte des vitesses de 
formation de T2 et T3, on obtient un taux d’incision minimum compris entre 0.45 et 0.48 
cm/an (fig.II-23). Bien que plus élevées, ces mesures sont du même ordre que celles obtenues 
dans la zone de Mera. 
 
 
4.4 Incision dans le Haut Pastaza (Cordillère Orientale) 
 
L’unique terrasse préservée de la Cordillère Orientale est entièrement scellée par la coulée 
volcanique ‘Juive Chico’. Elle correspond à la continuité de la terrasse de comblement T2 de 
Santa Inès (cf. fig.II-21, 22). L’incision a attaqué ici le substratum comme le montre la fig.II-
22c. La base de la coulée de lave est en moyenne 30 m au dessus du Rio Pastaza actuel. En 
appliquant les règles de calculs utilisées pour la terrasse T2 de Santa Inès, le taux d’incision 
calculé est compris entre 1.27 et 1.51 cm/an (fig.II-23). 
 
La présence du niveau volcanique relativement épais et dur peut avoir augmenté localement 
l’érosion régressive par chute du niveau de base relatif. La Chute d’Agoyan, 16 km en amont 
de San Francisco, qui constitue le dernier point d’érosion de la coulée (fig.II-21), représente 
une rupture de pente en cours de recul (knick point lithologique régressif). En considérant 
l’âge de la coulée entre 14C 1 470  85 a. BP (1 258 - 1 541 Cal. BP) et 14C 2 215  90 a. BP 
(1 985 - 2 360 Cal. BP), on calcule entre Agoyan et San Francisco une vitesse de retrait de la 
coulée de lave comprise entre 6.77 et 12.71 m/an, ce qui peut paraître énorme. En fait, comme 
signalé en introduction, les secousses sismiques sont fréquentes et provoquent des chutes de 
blocs de plusieurs dizaines à centaines de m3 qui entraînent un recul de la falaise sans 
modifier la pente. Ces phénomènes sont inscrits dans la mémoire collective des populations 
qui parlent d’un recul de « plusieurs centaines de mètres » lors du séisme de Pelileo/Patate 










La figure 23 synthétise l’ensemble des vitesses d’incision que nous avons obtenues à partir 
des terrasses du Rio Pastaza. Ces vitesses sont du même ordre de grandeur d’une unité 
tectonique à l’autre. La courbe d’incision du granite d’Abitagua est peu contrainte (un seul 
point) car nous n’avons pas pu observer de terrasses plus basses, probablement inexistantes, 
vu l’étroitesse des gorges actuelles du Rio Pastaza à cet endroit. Par contre les courbes de 
Mera et de la Dépression Santa Inès montrent des vitesses d’incision qui augmentent du 
Pleistocène à l’actuel. Cette incision semble effectivement très forte actuellement, comme le 
montrent les effondrements de la falaise du plateau de Mera qui ont fini par atteindre en juin 
2002 la principale voie de communication entre la Cordillère Orientale et Puyo (cf. fig.II-9). 
Dans le Haut Pastaza, nous n’avons pu calculer que l’incision très récente (1 985 – 2 360 Cal. 
BP) qui est comparable à celle du plateau de Mera. 
Les taux d’incision ne sont pas constants d’une unité tectonique à une autre, ils sont donc en 
grande partie en relation avec la déformation tectonique locale. 
Les vitesses les plus élevées sont celles situées au niveau du granite d’Abitagua, puis de la 
Dépression de Sta Inès. Le granite d’Abitagua chevauche la zone de Mera et transporte la 
Dépression de Sta Inès (fig.II-2), ce qui explique des taux d’incision comparables. 
Globalement, les taux d’incision des terrasses du Rio Pastaza montrent une propagation en 
séquence normale des chevauchements vers l’avant-pays (piggyback sequence). 
 




Figure II-23 : Taux d’incision minimum des terrasses de Mera, du granite d’Abitagua, de la Dépression 
de Santa Inès et du Haut Pastaza. Les taux d’incision calculés à partir des âges calendaires sont indiqués 
sur les courbes en cm/an. 
 
5 Taux de soulèvement par déformation locale 
 
Nous avons utilisé comme marqueur la surface de Mera qui correspond à la surface régionale 
que l’on retrouve dans les unités tectoniques de la Dépression Pastaza, du granite d’Abitagua 
et de la Dépression Santa Inès. Dans le but de définir le profil d’incision et la déformation de 
cette terrasse, une coupe a été construite le long de la vallée du Pastaza (fig.II-24), en utilisant 
les cartes au 1/ 50 000, les photos aériennes et le logiciel Savane (© IRD), ainsi que des 
mesures au GPS. Le profil en long du Rio Pastaza a été pris comme niveau de référence (voir 













Figure II-24 : (a) Profil longitudinal du Rio Pastaza et localisation de la terrasse régionale de Mera (T1). 
On observe la divergence de la terrasse par rapport au Rio Pastaza actuel sur les flancs ouest de l’écaille 
chevauchante de Cosanga (Abitagua), et des plis du Mirador et de Bobonaza, et la convergence au front 
des chevauchements de Cosanga, de Mirador et d’Autapi. La prolongation du Rio Pastaza à l’est de sa 
déviation est approximativement au même niveau que le plateau de Mera du coté oriental du 
chevauchement de Mirador. (b) MNT avec localisation du profil (en tirés blancs) et des chevauchements 
principaux – ST : Chevauchement subandin, CT : Chevauchement de Cosanga, ALT : chevauchement 





Cette coupe montre que la surface est déformée par les principales structures chevauchantes. 
On peut y observer une divergence de la terrasse par rapport au profil actuel du Rio Pastaza 
sur le flanc arrière de la structure chevauchante de Cosanga (Abitagua), et des anticlinaux du 
Mirador et de Bobonaza, et une convergence à l’avant de ces structures, ainsi que la structure 
d’Autapi. Ces plis formés par la déformation induite des différents chevauchements peuvent 
être considérés comme des ‘kink’, pour nous permettre de calculer le taux de soulèvement 
associé à chaque structure. Pour mieux contraindre les déformations au niveau de la structure 
d’Autapi, nous avons fait une projection de la coupe plus au nord, où la surface au mur de la 








5.1 L’écaille de Cosanga (Granite d’Abitagua) 
 
L’écaille de Cosanga présente à son front deux failles chevauchantes. Le taux de soulèvement 
a été calculé en mesurant la différence d’altitude entre la charnière de T1 plissée au toit de 
l’écaille, et T1 non déformée au mur du chevauchement le plus frontal (chevauchement 
Alpayacu). Cette différence d’altitude est de 110 m, ce qui correspond en considérant l’âge de 
la surface T1 (20 750 - 21 870 Cal. BP) à un taux de soulèvement sur la partie la plus élevée 
de la structure compris entre 0.50 et 0.53 cm/an. Le rejet sur les chevauchements frontaux est 
faible (25  1 m sur la faille de Cosanga, soit 0.11 à 0.12 cm/an) et le soulèvement de l’écaille 
de Cosanga se fait surtout par basculement et plissement.  
 
5.2 Le pli du Mirador 
 
Dans la même logique, on a calculé le taux de soulèvement sur la partie la plus élevée de 
l’anticlinal de Mirador. Il est de 115 m. 
On a ainsi obtenu un taux de soulèvement maximum compris entre 0.52 et 0.55 cm/an. 
Le rejet le long du chevauchement frontal de Mirador est ici important, environ 100 m, soit 
0.45 à 0.48 cm/an. 
 
5.3 Les plis de Bobonaza et d’Autapi 
 
A l’est, les plis de Bobonaza et d’Autapi sont les structures frontales qui déforment la surface. 
Apparemment, la déformation est plus forte au niveau de la structure d’Autapi et moindre au 
niveau de Bobonaza où elle n’affecte que très localement la surface (cf. fig.II-2, fig.II-24). 
Nous avons calculé le soulèvement de ces deux anticlinaux en mesurant la différence 
d’altitude entre la charnière du kink de T1 déformée et T1 non déformée au mur du 
chevauchement d’Autapi, qui est de 300 m environ, et correspond à un taux de soulèvement 






















La fig.II-25 synthétise les vitesses de soulèvement au niveau des structures d’Abitagua, du 
Mirador et de Bobonaza- Autapi ainsi que les rejets des failles frontales de Cosanga et 
Mirador. 
Les taux de soulèvement de l’écaille de Cosanga (Abitagua) et de l’anticlinal du Mirador sont 
très comparables, alors que celui des structures de Bobonaza-Autapi est plus fort. La figure 25 
montre une croissance des taux de soulèvement vers l’est, c’est à dire vers le front subandin, 
ce qui est en accord avec une propagation classique des chevauchements vers l’avant-pays. 
Ces taux de soulèvements sont donc à l’inverse des taux d’incision calculés dans les 
différentes unités tectoniques. Il est probable que le taux d’incision très élevé dans la 




Figure II-25 : Taux de soulèvement locaux de l’écaille de Cosanga (granite d’Abitagua), et des anticlinaux 
de Mirador et de Bobonaza-Autapi, et rejets des chevauchements de Cosanga et du Mirador. Les mesures 
sont indiquées sur les courbes en cm/an. 
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6 Contrôle tectonique du drainage 
6.1 Organisation du réseau de drainage  
 
L’analyse du réseau de drainage de l’ensemble du bassin amazonien équatorien a été 
effectuée dans le Chapitre I. Nous concentrons donc ce paragraphe sur les caractéristiques du 
drainage de la Dépression du Pastaza. 
Le drainage actuel de la Dépression du Pastaza est caractérisé par la présence de deux rivières 
principales, le Rio Napo (et son affluent principal, le Rio Aguarico) au nord, et le Rio Pastaza 
(principal affluent du Rio Marañon au Pérou) au sud, dont l’origine est située sur les versants 
orientaux de la Cordillère occidentale et dans la Dépression interandine (fig.II-26).  
Ces deux rivières traversent la Cordillère Orientale, passent à travers la Dépression du 
Pastaza, et sont à l’origine du mégafan du Pastaza (Räsänen et al., 1992 ; Christophoul et al., 
2002).  
Actuellement, le Rio Pastaza et le Rio Napo divergent à partir du plateau de Mera et 
s’écoulent de chaque coté du mégafan, le Rio Pastaza s’écoulant vers le sud puis vers le SE à 
l’est de la Cordillère du Cutucú (fig.II-26). 
La limite de ces deux bassins versants, qui correspond à l’axe du cône, semble être 
déterminée par les culminations axiales des anticlinaux de Mirador, Bobonaza et Autapi, 
alignées selon une direction E-W à NW-SE et qui déforment la surface du plateau de Mera 
(Fig.II-1, 2, 26). C’est une preuve supplémentaire du contrôle tectonique récent du drainage 
( 18 000 a. BP). 
 
Le Rio Pastaza constitue la rivière la plus importante de la zone d’étude. Il draine les flancs 
de six stratovolcans (Cotopaxi, Sangay, Tungurahua, Altar, Chimborazo et Carihuairazo). 
A l’arrière de l’anticlinal de Mirador, on observe une déviation bien marquée du Rio Pastaza 
actuel de E-W à NW-SE. Une déviation de même type est visible plus à l’ouest alors que le 
Rio Pastaza traverse le granite d’Abitagua (fig.II-26). 
 
A partir de la limite des glissements de terrain qui affectent la bordure est du mégafan, et qui 
longent les chevauchements frontaux subandins, le réseau de drainage présente une 
organisation différente (cf.fig.II-26). 
Suite aux glissements de terrain, de nombreux drains se sont formés. Ils s’étalent à partir d’un 
bassin d’alimentation commun, déterminé par la limite d’escarpement (fig.II-26). La 
propagation en amont de ces rivières et l’expansion de leur bassin d’alimentation se fait par le 
recul de la limite d’escarpement.  
Plus en aval du front d’escarpement, les sous bassins prennent alors des formes allongées 
avec des drains sub-parallèles et des affluents de faible angle avec les chenaux principaux 
(Cf. Chapitre I). Ces formes de réseaux caractérisent le réseau typique du bassin amazonien et 
un réseau mature. 
A 100 km de la limite d’escarpement, le drainage est caractérisé par des réseaux dendritiques 
et des formes de sous-bassins presque isotropes, avec des tributaires formant un angle fort 
avec le drain principal. Toutes ces caractéristiques indiquent aussi une maturité du drainage. 
 




Evidences géomorphologiques des déformations actives et des soulèvements dans la vallée et la dépression du Pastaza 
 
 65
Figure II-26 (page précédente) : Drainage du centre est de l’Equateur. Les rios Pastaza et Napo sont 
déviés de part et d’autre des culminations axiales des anticlinaux de Mirador-Bobonaza. La limite des 
bassins de drainage entre les bassins Napo-Aguarico et Pastaza-Marañon est dans la prolongation de la 
ligne joignant ces culminations anticlinales. La ligne charnière des drainages (DHL) sépare le réseau de 
drainage immature du réseau de drainage mature. Les chevauchements sont ceux présentés sur la Fig.II-
2.   LSL : limite de l’escarpement ; WD : limite de bassin de drainage ; DHL : ligne charnière des 
drainages proximal et distal 
 
6.2 Déviations du Rio Pastaza 
 
Actuellement, le Rio Pastaza traverse la Cordillère Orientale selon une direction E-W, depuis 
le Tungurahua jusqu’à la Dépression de Sta Inès, formant la vallée du Haut Pastaza. Elle 
semble être en continuité avec l’axe du cône (fig.II-1 et 28d). 
Au niveau du granite d’Abitagua, le Rio Pastaza marque une importante déviation (fig.II-26 et 
28) et après avoir traversé le granite, il s’écoule tout d’abord vers l’est, puis forme de nouveau 
une autre déviation au niveau de l’anticlinal de Mirador à partir duquel il va se diriger vers le 
SE jusqu’à la terminaison nord de la Cordillère du Cutucú. 
La première déviation semble être liée au soulèvement du granite d’Abitagua et la deuxième 
au soulèvement de l’anticlinal de Mirador. 
Dans la continuité est de la vallée du Haut Pastaza, le Rio Puyo érode le flanc oriental de 
l’anticlinal de Mirador dans une vallée profondément incisée de direction E-W localisée 
directement dans l’axe du mégafan. A son arrivée sur la surface de Mera, le Rio Puyo tourne 
vers le sud longeant le flanc oriental de l’anticlinal jusqu’à la ville de Puyo, puis vers le SE 
jusqu’à son affluence avec le Rio Pastaza plus au sud. 
Au sommet de l’anticlinal de Mirador, on observe une vallée perchée (wind gap) située dans 
la prolongation du Haut Pastaza et à l’ouest de la source actuelle du Rio Puyo (cf. fig.II-27). 
Des observations précises des photos aériennes (CLIRSEN, IGM Ecuador, R 40 LEARJET, 
21-8-78, 8298-8299) révèlent que le Rio Puyo prenait initialement sa source dans cette vallée 
perchée. 
La vallée perchée est actuellement érodée à l’ouest par le Rio Alpayacu qui s’écoule du nord 
vers le sud dans la synclinal au front de l’écaille de Cosanga et qui s’est probablement formé 
à cause de la propagation du chevauchement (fig.II-28). 
Le Rio Puyo qui s’écoule d’ouest en est dans le prolongement de la vallée du Haut Pastaza 
(fig.II-27,28) représente probablement la continuation aval du Pastaza avant sa déviation, et la 
vallée perchée de l’anticlinal de Mirador, la cluse (water-gap) à travers laquelle le Pastaza 
traversait les prémices de l’anticlinal.  
Comme souligné au début du chapitre dans le paragraphe 2.2 (Christophoul et al., 2002), le 
‘paléo’-Pastaza a alimenté le cône du Pastaza depuis au moins le Pliocène jusqu’au 
Pléistocène supérieur, et jusqu’au développement du plateau de Mera (qui a été daté comme 
nous l’avons vu à environ 14C 18 000 a. BP). 
La déviation du Pastaza de l’axe du cône par le chevauchement de Cosanga  est associée à des 
taux de sédimentation au Pléistocène anormalement élevés dans la Dépression de Sta Inès. 
Ces dépôts peuvent donc être considérés comme le remplissage sur le flanc arrière (backlimb) 
de l’écaille de Cosanga (Piggy Back), par suite de l’élévation du niveau de base local dû à la 
surrection de l’écaille (Burbank et al.,1996 ; Van der Beeck et al., 2002, Jackson et al., 1996). 
De plus, la déviation du Pastaza moderne en arrière du pli de Mirador et la présence d’une 
vallée perchée sur le pli, dans la prolongation de la vallée du haut Pastaza, indique que la 
croissance de l’anticlinal du Mirador a eu lieu après la propagation du chevauchement de 
Cosanga (fig.II-28).  




Figure II-27 : Vallée perchée de l’anticlinal du Mirador où s’écoule actuellement le Rio Puyo et qui 
correspond à l’ancienne cluse du Rio Pastaza. 
 
Comme dans le cas du pli par propagation de chevauchement de Wheeler Ridge (CA., USA), 
la culmination axiale de l’anticlinal provoque également une déviation et éventuellement une 
capture par une rivière traversant l’anticlinal dans une partie de l’anticlinal moins rapidement 
soulevée par la croissance du pli (Burbank et al.,1996 ; Tucker & Slingerland, 1996). 
On pourrait cependant se demander pourquoi le puissant Rio Pastaza n’a pas incisé le pli du 
Mirador alors que des rivières plus petites l’ont fait. 
Selon Humphreys et Konrad (2000), la puissance du courant et sa capacité à inciser, ne sont 
pas des facteurs déterminants dans le contrôle de l’incision par une rivière et de sa déviation. 
Pour ces auteurs, la diminution ou l’inversion de la pente provoquée par les dépôts associés à 
un soulèvement tectonique et au flux de sédiments associé sont les variables les plus 
influentes.  
 
Ainsi, le taux élevé de sédimentation de la Formation Mera est due au flux élevé de sédiments 
du Pastaza, résultant de l’érosion intense dans le bassin d’alimentation (cf. Tucker et 
Slingerland, 1996 ; Whipple et Trayler, 1996 ; Allen et Hovius, 1998). Ce taux de 
sédimentation élevé ajouté au soulèvement de l’écaille du granite d’Abitagua a eu comme 
conséquence une diminution rapide puis une inversion de pente des lits de rivières en arrière 
du chevauchement dans la Dépression de Sta Inès (fig.II-28a,b). En fait, le basculement vers 
l’ouest au dos du pli est susceptible d’avoir considérablement augmenté l’inversion de pente, 
qui est bien visible le long du profil de la fig.II- 24.  
Il semble alors évident que la déviation du Pastaza par le pli du Mirador est due à une 
inversion de pente et au développement d’une pente plus forte vers le SE à cause du 
soulèvement rapide de la culmination axiale (fig.II-28). Cela est montré, en particulier, par les 
avulsions spectaculaires du Pastaza vers le sud, bien apparentes sur les photos aériennes 
(CLIRSEN, IGM Ecuador, R-10, 25-VI-76, 1897-1895).  
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Bien que, dans ce dernier cas  l’inversion de pente ne soit pas liée à l’augmentation de la 
sédimentation, mais à un basculement tectonique vers l’ouest, ces observations apparaissent 
en faveur du modèle de Humphreys et Konrad (2000) de déviation des rivières soumises à un 
soulèvement tectonique. D’ailleurs, bien qu’étant beaucoup moins puissant que le Pastaza, le 
Rio Puyo situé dans une partie moins élevée de la charnière du pli, a continué à inciser à 




Figure II-28 : Evolution schématique des déviations successives du Rio Pastaza comme résultant de la 
croissance de plis. Sans échelle. (a) Le paléo - Pastaza traverse la Cordillère Orientale, l’écaille de 
Cosanga (Abitagua) et l’anticlinal de Mirador à travers la cluse (water gap). La ligne de crête des 
anticlinaux de Cosanga et de Mirador montre une culmination bien marquée alors que les plis sont 
relativement peu amplifiés. L’important Rio Pastaza et le Rio Anzu s’écoulent selon une direction W-E, 
perpendiculairement aux plis chevauchants. (b) La Cordillère Orientale cesse de se soulever. La 
croissance rapide et la propagation latérale du chevauchement de Cosanga provoque la déviation  du Rio 
Pastaza et sa capture par un second cours qui s’écoule à travers une partie du pli moins élevée. 
Déconnectée de la partie amont, la partie aval du Rio Pastaza devient le Rio Puyo, qui prend sa source 
dans la vallée perchée (wind gap) représentant l’ancienne cluse soulevée. (c) La croissance rapide et la 
propagation latérale du pli chevauchant de Mirador engendre la création d’une pente vers l’est plus forte 
que la pente ancienne de la rivière, causant la déviation du Rio Pastaza vers le SE. A l’ouest de l’anticlinal 
de Mirador, une rivière nouvellement formée, le Rio Alpayacu, est contrainte de s’écouler parallèlement 
aux plis. (d) MNT des rios Pastaza, Alpayacu, Anzu et Puyo.  – ST : Chevauchement subandin ; SID : 
Dépression de Santa Inès ; CA : Ecaille de Cosanga (Abitagua) ; MA : Anticlinal de Mirador ; VP : vallée 
perchée, ancienne cluse du Pastaza. 




6.3 Les terrasses asymétriques du Rio Alpayacu 
 
La disposition asymétrique des terrasses du Rio Alpayacu (fig.II-11) disposées parallèlement 
et au front de l’écaille de Cosanga, semble être liée à la migration vers l’est de la rivière 
durant le basculement tectonique. L’incision de terrasses plutôt qu’une simple avulsion 
pourrait ainsi être le résultat de l’alternance de phases d’activité et de calme tectonique. Le 
processus de migration des terrasses semble maintenant s’être arrêté par suite du basculement 
vers l’ouest du pli faillé de Mirador (fig.II-28). 
 
6.4 Le contrôle des glissements de terrain sur le drainage 
 
Le contrôle des drains nouvellement formés par les glissements de terrain de petite échelle, et 
l’expansion vers l’amont des limites d’éboulements observé ici est semblable à la phase 
d’expansion rapide du bassin d’alimentation par retrait de la ligne d’escarpement, considérée 
dans les Finisterre Moutains (Papouasie Nouvelle Guinée) comme caractéristique d’un état 
pré-stationnaire de la topographie (Hovius et al., 1998).  
Les conditions climatiques sont ici similaires (voire plus sévères) que celles des Finisterre 
Moutains avec des précipitations annuelles de 5 m à 1000-1500 m (Hastenrath, 1981), 4.6 m à 
Puyo (environ 800m d’altitude, Rossel et al., 1998), et 3 m dans le Parc National du Yasuni 
situé entre 175 et 400m (Weng et al., 2002),  au lieu de 2.5 à 4 m dans les Montagnes du 
Finisterre (Hovius et al., 1998).  
L’altitude de la Cordillère Orientale (4000-4400m à l’exception des hauts volcans entre 5500 
et 6000m) est légèrement plus haute que les plus hautes Finisterre Moutains (4000 m, Abbot 
et al., 1997). Les formations du substratum affectées par les glissements de terrain sont ici des 
formations détritiques plutôt que des calcaires et des roches volcano-clastiques comme dans 
les montagnes du Finisterre. Cependant, la cohésion plutôt élevée des conglomérats formant 
le plateau de Mera semble avoir préservé les formations sous-jacentes de l’érosion diffuse par 
ruissellement. L’analyse du MNT et des photos aériennes suggère fortement que la ligne 
d’escarpement de drainage est principalement déterminée par un chevauchement dans le 
prolongement du chevauchement frontal des structures Napo et Cutucú, qui émerge 
localement au front de l’anticlinal d’Autapi (fig.II-24). On peut parler ici du front de 
déformation subandin, dont nous mesurerons les effets plus au sud dans le chapitre suivant. 
 
 
6.5 Evolution du système de drainage 
 
Comme précisé ci-dessus, le système de drainage évolue de l’ouest vers l’est de très 
immature, dans la partie proximale du cône, à mature dans la partie distale amazonienne 
(fig.II-26). L’immaturité du drainage dans une ceinture de montagnes actives caractérise la 
croissance des structures tectoniques, comme par exemple dans l’avant pays (foothills) du 
centre de Taiwan, où les caractéristiques climatiques et topographiques sont à peu près 
similaires à celles rencontrées ici (Delcaillau et al., 1998 ; Delcaillau, 2001).  
Le contraste marqué entre la maturité des parties supérieure et inférieure du cône (fig.II-26) 
démontre que la partie proximale s’est soulevée et se soulève toujours alors que la partie 
distale était et est dans un état stationnaire (ou peut-être en subsidence).  
Evidences géomorphologiques des déformations actives et des soulèvements dans la vallée et la dépression du Pastaza 
 
 69
Puisque le niveau de base local dans la partie distale ne peut pas avoir chuté et qu’il est plutôt 
en train de s’élever (Roddaz et al., sous presse), cela indique un soulèvement global de la 
partie supérieure du cône, de la zone subandine et de la Cordillère Orientale pendant la mise 
en place du réseau de drainage actuel. 
Une autre caractéristique significative de la partie proximale du mégafan est que les rivières 
nouvellement formées, tout comme celles déjà en place, incisent la Formation Mera et les 
sédiments sous-jacents, et aucun dépôt de crue n’a été observé.  
Or, il a été démontré expérimentalement que durant la construction d’un cône, l’incision le 
long d’une rivière donnée va avoir lieu en même temps qu’un alluvionnement et des dépôts 
d’inondation le long d’une autre (Schumm et al., 1987). 
Ici, l’incision est générale depuis le Pléistocène supérieur et les dépôts de crue et de retro-
comblement (backfilling) absents durant cette période. 
On peut donc conclure à un soulèvement général de la pente supérieure du cône. 
A l’inverse, dans le bassin d’avant-pays amazonien, l’alluvionnement est systématique dans 
les terrasses holocènes (Räsänen et al., 1992 ; Weng et al., 2002) avec des taux moyens de 
sédimentation de 0.4 à 1.1 mm/an au cours de l’Holocène inférieur et moyen, et qui peuvent 
atteindre 4.7 mm/an au cours de l’Holocène supérieur près du Rio Napo dans la Parc National 
de Yasuni au NE de l’Equateur (Weng et al., 2002).  
 
L’immaturité générale du drainage nouvellement formé contrôlé à la fois par les glissements 
de terrain  et par la croissance des culminations axiales de Mirador et Bobonaza, confirme le 
contrôle tectonique du drainage et la surrection de la Cordillère Orientale.  
En raison du climat très humide de cette zone, la maturation du système de drainage devrait 
être en fait beaucoup plus rapide que dans des régions plus sèches. L’âge du plateau de Mera 
indique que ce drainage immature est en fait plus jeune que 18 000 a. BP (Pléistocène 
supérieur à Holocène).  
Ce résultat peut être utilisé pour fixer une échelle de temps au développement du drainage 
dans des zones tropicales humides.  
De plus, puisque ces rivières nouvellement formées drainent les pentes orientales de la 
Cordillère équatorienne et fournissent une partie non négligeable de l’eau alimentant les 
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La Cordillère du Cutucú constitue la partie la plus méridionale de la zone subandine. Elle est 
localisée dans la Province de Morona-Santiago à la frontière avec le Pérou. 
 
Ce chaînon, qui se développe selon une orientation NNE-SSW, émerge directement au sud de 
la Dépression du Pastaza (fig.III-1) décrite dans le chapitre précédent (Chapitre II).  
 
Contrairement au Dôme du Napo au nord, la Cordillère du Cutucú constitue une structure 




Figure III-1 : MNT en perspective du sud de la Zone subandine. On observe au front de la Cordillère 
Orientale, le mégafan de la Dépression du Pastaza, et plus au sud la Cordillère du Cutucú et le cône du 
Sangay. On note que le mégafan du Pastaza et le cône du Sangay sont en continuité, et la limite 
d’escarpement soulignée dans le Chapitre II sépare également le cône du Sangay du bassin amazonien. 
 
D’un point de vue sismo-tectonique, cette zone présente l’une des plus fortes activités 
d’Equateur (fig.III-2a, Cf. Chapitre I, cf. Annexe 2 : Legrand et al. en préparation). On y 
trouve l’un des trois nids de sismicité décrits dans le Chapitre I, où se situe l’épicentre du 
dernier grand séisme destructeur en Equateur (Mw = 6.9, 1995)(fig.III-2). 
Ces séismes, localisés à une profondeur inférieure à 25 km, sont liés à l’activité des 
chevauchements subandins (cf. Annexe 2 : Legrand et al. en préparation). 
 
Entre le front du chevauchement de la Cordillère Orientale et la Cordillère du Cutucú, s’est 
développée une vallée N-S, le long de laquelle s’écoule actuellement le Rio Upano (fig.III-2b, 
fig.III-5). 
 
En amont du Rio Upano, le volcan quaternaire Sangay, situé à la limite zone subandine -
Cordillère Orientale et culminant à 5230 m d’altitude, a subit plusieurs collapses qui ont 
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généré le dépôt de nombreux lahars (Monzier et al., 1999 ; fig.III-2). Ces dépôts de lahars 
s’étendent sous forme d’un cône alluvial au pied de la Cordillère Orientale qui remplissent la 
vallée de l’Upano et ennoient la structure du Cutucú. Leur sommet est caractérisé par une 
surface indurée formant une importante surface morphologique que nous appellerons la 
surface de l’Upano (fig.III-2b, 3, 5). 
 
Cette surface, grâce à son étendue, constitue le meilleur marqueur des incisions et des 
déformations récentes et actuelles de la région. Elle est comparable à la surface de Mera du 
cône du Pastaza décrite dans le Chapitre II et a sensiblement la même altitude (fig.III-1). Elle 
est aussi fortement incisée par le drainage actuel. Nous discuterons plus loin les relations entre 
ces deux surfaces. 
 
L’histoire climatique de cette zone est comparable à celle du cône du Pastaza (cf. Chapitre I et 
Chapitre II). 
 
La zone du Rio Upano est couverte par la végétation tropicale humide du Haut Bassin 
Amazonien. La pluviométrie est d’environ 2000-3000 mm/an et les températures varient entre 
12°C et 27°C (Naranjo, 1981 ; Pourrut et al., 1983). 
La vallée de l’Upano et la Cordillère du Cutucú constituent le territoire des indiens Shuars (les 
fameux « réducteurs de tête », ou Jivaro, nom péjoratif donné par les Espagnols à leur arrivée) 
dont le caractère belliqueux ne facilite pas toujours l’accès à certaines zones d’étude. 
 
Du nord au sud, les villes principales rencontrées et qui nous seront d’utilité pour localiser les 
affleurements, sont Sinaï, Macas (capitale de la Province de Morona-Santiago), Sucua (Siège 
de la Fédération Inter provinciale Shuar), Huambi, Logroño, Tayusa, Patuca, Santiago de 
Mendèz (Mendèz), et Santiago (fig.III-5). 
La plupart de ces localités sont situées aux abords du Rio Upano qui constitue l’artère 




2 Grands traits structuraux et morphologiques 
2.1 Cadre structural 
 
La Cordillère du Cutucú constitue le front orogénique du sud des Andes équatoriennes. Elle 
est déformée par des chevauchements de socle orientés NNE-SSW (Baby et al., 1999). 
 
Ce système complexe de chevauchements matérialise l’inversion tectonique en transpression 
dextre d’un rift NNE-SSW triasique et jurassique, qui se prolonge au nord-est sous les dépôts 
d’avant pays du bassin amazonien, comme le montre les profils sismiques des champs 
pétroliers de Sacha-Shushufindi (Baby et al., 1999 ; Rivadeneira et Baby, 1999). Le cœur de 
la Cordillère du Cutucú est constitué par la Formation Santiago qui correspond au remplissage 
du rift (Christophoul, 1999) (fig.III-3, fig.III-4). 
 





Figure III-2 : (a) Carte de localisation des séismes de 1988 à 1998 (Cf. Chapitre I), (b) Bloc 3D de la 
Cordillère du Cutucú. Les séismes représentés sur la coupe géologique sont ceux enregistrés par l’IRD en 
2000 (cf. Annexe 2). – ST : Chevauchement Subandin, UPT : Chevauchement de l’Upano, SHT : 




Au nord, la Cordillère du Cutucú disparaît près du Rio Pastaza, sous les formations récentes et 
les lahars du cône alluvial du Sangay (fig.III-3). 
A l’est, la Cordillère du Cutucú chevauche le remplissage tertiaire du bassin amazonien et 
l’anticlinal de Cangaime où affleure la Formation Tena (fig.III-3). Le chevauchement frontal 
du Cutucú (CUT) présente un rejet important au niveau de la terminaison nord du Cutucú. Il 
s’amorti en direction du sud, vers la Cordillère de Shaime. Au nord il se prolonge avec le 
chevauchement de Bobonaza (cf. Chap. II). 
Le flanc est de l’anticlinal de Cangaime est limité par le chevauchement de Cangaime (CAT) 
à vergence est, qui se prolonge au nord avec le chevauchement d’Autapi (cf. Chap. II). 
 
A l’ouest, le flanc occidental de la Cordillère du Cutucú où s’est formée la vallée de l’Upano, 
est chevauché par la Cordillère Orientale. Le chevauchement qui limite ces deux unités est 
appelé traditionnellement Chevauchement Subandin (voir aussi Chap.I et II). Il présente lui 
aussi une forte activité sismique (séisme de Baeza, Mw = 6.9, 1987). 
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La vallée de l’Upano est déformée par un important chevauchement N-S, sur lequel s’aligne 
le Rio Upano, et que nous appellerons le chevauchement de l’Upano (UPT). Vers le nord il 
paraît s’amortir dans le cône alluvial du Sangay, puis s’aligne sur le contact entre la Cordillère 
orientale et le cône du Pastaza où il fait remonter des formations mésozoïques. Au sud, il 
s’amortit progressivement. 
 
La Cordillère du Cutucú est également affectée par des failles transverses orientées ESE-
WNW qui traversent aussi la Cordillère Orientale et l’avant pays amazonien (fig.III-3). Ces 
failles présentent par endroits un jeu décrochant sénestre, comme dans la vallée de l’Upano où 
elles décalent les formations mésozoïques. Dans l’avant pays, le Rio Pastaza est guidé par une 
de ces failles. Dans la Cordillère Orientale, le volcan Sangay semble s’être formé sur ce type 













































Figure III-3 : Carte géologique de la zone du Cutucú. Les trait en pointillés représentent la localisation des 
coupes géologiques C1 à C3 présentées sur la fig.III- 4. - ST : Chevauchement Subandin, UPT : 
Chevauchement de l’Upano, SHT : Chevauchement de Shaime, CUT : Chevauchement du Cutucú, MOT : 
chevauchement de Morona, CAT : Chevauchement de Cangaime. 
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Figure III-4 (page précédente) : Coupes géologiques (CG1, CG2, CG3) de la Cordillère du Cutucú. La 






La Cordillère du Cutucú est scindée en deux par un rétro-chevauchement orienté NNW-SSE, 
le chevauchement de Shaime (SHT) à l’origine de la Cordillère de Shaime et de la Dépression 
Santiago au sud. Le compartiment occidental de la Cordillère correspond à un vaste 
anticlinorium faillé. La vallée de l’Upano, qui s’est formée entre cet anticlinorium et la 
Cordillère Orientale, présente quelques singularités que nous présenterons plus loin. 
Dans la terminaison nord, la morphologie des drainages actuels et paléo-drainages est 
également fort complexe et sera aussi détaillée. 
Enfin, le MNT de la figure 5 met bien en évidence l’extension régionale de la surface 
morphologique de l’Upano, qui scelle la déformation de la Cordillère du Cutucú et qui est 






















Figure III- 5 (page suivante) : Mnt de la région de la Cordillère du Cutucú avec ses principaux 
chevauchements. A l’ouest la Cordillère Orientale chevauche la zone subandine et surplombe la vallée de 
l’Upano. La Cordillère du Cutucú est divisée par un chevauchement NNW-SSE à vergence ouest, à 
l’origine de la Cordillère de Shaime et de la Dépression Santiago au sud. La surface morphologique qui 
correspond au sommet des dépôts de lahars du volcan Sangay s’étend dans la vallée de l’Upano, à l’est de 
la terminaison nord du Cutucú, et jusqu’au cône du Pastaza. La limite des glissements de terrain du cône 
alluvial du Pastaza est représentée en pointillés noirs. Cette limite d’escarpement est dans la continuité 
septentrionale du chevauchement oriental de la Cordillère du Cutucú. Les traits blancs pointillés 
localisent les coupes présentées en fig.III-4 . ST : Chevauchement subandin ; UPT : Chevauchement de 
l’Upano ; SHT : Chevauchement de Shaime ; CUT : Chevauchement du Cutucú ; MOT : Chevauchement 
de Morona ; CAT : Chevauchement de Cangaime. 





Signal morphologique des déformations récentes de la Cordillère du Cutucú 
 
 79
3 Les lahars et leur surface morphologique  
 
Les dépôts de lahars que l’on trouve tout autour de la Cordillère du Cutucú n’ont jamais été 
décrits. Vu leur extension et leur importance en tant que marqueur morphologique, une étude 
détaillée s’imposait. 
 
3.1 Origine et extension 
 
L’intégralité des remplissages sédimentaires de la vallée de l’Upano et du cône alluvial du 
Sangay est constituée par d’importants dépôts de Debris Flow à matériel volcanique de type 
lahar. 
 
Ces lahars sont des brèches volcaniques caractérisées par une importante concentration (60-80 
%) de clastes andésitiques anguleux, hétérogènes en taille (centimétriques à métriques), et une 
matrice volcanique composée essentiellement de cendres fines à grossières, donnant à la 
matrice un aspect terreux. 
Ces dépôts sont comparables aux dépôts de coulées de débris (debris-flow) décrits par 
Monzier et al. (1999) au pied du volcan Sangay (fig.III-6). 
 
3.1.1 Collapses du Sangay 
 
Les remplissages de lahars utilisés comme marqueurs morphologiques ont donc été alimentés 
par le volcan Sangay, un des volcans andésitiques les plus actifs du monde, qui soutient une 
activité explosive permanente depuis 1628. 
Cette activité de type Strombolienne est caractérisée par une émission de blocs, de cendres, de 
flux de coulées de lave, de flux pyroclastiques et de lahars. 
 
Le développement du complexe volcanique Sangay résulte de la construction de trois édifices 
successifs, avec un volume décroissant : Sangay I (500 - 260 ka BP), Sangay II  (100 – 50 ka 
BP) et le Sangay III (14 ka BP – actuel) (Monzier et al., 1999, fig.III-6). 
 
Chacun des deux premiers cônes a été presque entièrement détruit par effondrement de son 
flanc est, provoquant de larges avalanches qui se sont écoulées en direction du Pastaza et de la 
vallée de l’Upano sous forme de Debris Flow et de lahars (fig.III-6, Monzier et al., 1999). 
 
Le cône actif du Sangay III, de taille inférieure aux deux précédents, est vieux de 14 ka et 
s’élève à 5230 m.  
 
Figure III-6 (page suivante) : (a) Carte géologique du Volcan Sangay effectuée à partir des données de 
terrain, des photos aériennes et des cartes topographiques de l’Instituto Geografico Militar (d’après 
Monzier et al., 1999). 1= formations métamorphiques ; 2= Sangay I et ses crêtes topographiques ; 3= 
limite approximative du collapse du Sangay I ; 4= mega blocs collapsés durant l’avalanche du Sangay I ; 
5= dépôts de l’avalanche du Sangay I ; 6= Sangay II et ses crêtes topographiques ; 7= limite de l’avalanche 
du Sangay II ; 8= dépôts de l’avalanche du Sangay II ; 9= Sangay IIIa ; 10= Sangay IIIb actif. (b) Photo 
du volcan Sangay prise depuis le NW en 1998. Actuellement le glacier est quasi-inexistant. (c) Coupes 
stratigraphiques représentatives des formations volcaniques : A= megablocs du Sangay I, qui a collapsé 
durant la première avalanche ; B= la cicatrice d’avalanche du Sangay II ; C= Quebrada représentée par 
F&D sur la carte (a) (d’après Monzier et al., 1999). 
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Les collapses des édifices I et II ont été guidés par des fractures NE-SW et NW-SE. Comme 
nous le verrons par la suite, ces orientations structurales sont très marquées dans la zone et 
contrôlent en partie les déformations locales. 
La fréquence des séismes localisés dans la zone du Cutucú a vraisemblablement joué un rôle 
important dans l’initiation de ces collapses sur un cône ayant atteint un stade de croissance 
élevé. 
La morphologie (pente et hauteur) actuelle du Sangay le rend de plus en plus instable et laisse 
envisager une autre avalanche dans un futur proche (fig.III-6). 
 
L’ensemble de ces collapses a donc provoqué la formation d’importants lahars qui se sont 
écoulés le long des Rio Volcán et Rio Sangay, se dirigeant ensuite le long des Rio Palora et 
Upano et formant le vaste cône volcano-clastique du piémont du volcan.  
La surface relativement plane de ces remplissages semble avoir été rapidement indurée et 
forme notre marqueur morphologique principal (surface de l’Upano). 
 




La cartographie de la surface morphologique de l’Upano a été effectuée dans un premier 
temps à partir de l’interprétation du MNT, des images radars et des photos aériennes, puis 
précisée par les observations de terrain. 
 
Cette cartographie permet d’observer l’extension tout à fait exceptionnelle des dépôts de 
lahars (fig.III-7). 
 
Le cône alluvial du Sangay s’étend vers le nord jusqu’aux abords du Rio Pastaza (fig.III-7), à 
l’est contre la Cordillère du Cutucú dont il ennoie la terminaison nord, et à l’est de cette 
même terminaison. Vers le sud, les lahars remplissent totalement la Vallée de l’Upano jusqu’à 
son rétrécissement méridional.  
Au sud de la Cordillère du Cutucú, dans le bassin de Santiago à la frontière avec le Pérou, à 
prés de 200 km en aval du Sangay, on trouve des dépôts similaires, mais qui correspondent 
plus probablement à des dépôts remobilisés, provenant de l’érosion des premiers dépôts de 
lahars. 
 
La surface de l’Upano a une altitude générale d’environ 1500 m dans la partie la plus 
proximale, de 500 m dans la terminaison au sud de la vallée de l’Upano, et d’environ 200 m 






Figure III-7 (page suivante) : Cartographie de la surface de l’Upano sur le MNT et profil des dépôts de 
lahars dans la vallée de l’Upano entre Sinaï au nord et Tayusa au sud. Dans le bassin de Santiago, les 
dépôts sont le résultat de la remobilisation des dépôts de lahars de la vallée de l’Upano. 
 










D’une manière générale, les dépôts de lahars recouvrent de vastes surfaces sur les piémonts 
des stratovolcans, excédant par exemple 80 km2 au Nevado del Ruiz (Colombie) en 1985 et 
environ 1000 km2 au Pinatubo (Philippines) de 1991 à 1995 (Lavigne et Thouret , 2000).  
 
Dans la région de la vallée de l’Upano, la superficie globale du remplissage de lahars calculée 
à partir de la cartographie (fig.III-7) effectuée est d’environ 3000 km2. Le volume minimum 
estimé de l’ensemble des dépôts de lahars cartographiés, en considérant une épaisseur 
moyenne de 20 m (les épaisseurs observées au centre de la vallée varient entre 20 et 100 m), 
est alors de  60 km3. 
 
Des dépôts de 0.1 à 10 km3 sont fréquents à la suite d’une éruption. A titre d’exemple, 
l’éruption de juin 1991 du Pinatubo libéra 6,65 km3 de produits pyroclastiques. Au XXe 
siècle, les plus volumineux lahars ont déposé jusqu’à 0.1 km3 de sédiments en un seul 
événement, comme en 1980 dans la North Fork Toutle River au mont St Helens (Janda et al., 
1981) et dans les quatre vallées radiales du Nevado del Ruiz en 1985 (Lavigne & Thouret, 
2000). De tels volumes résultent de la remobilisation de dépôts d’avalanche de débris et/ou de 
matériaux pyroclastiques saturés en eau par la fonte de la neige ou de la glace sur le sommet 
des édifices volcaniques, ainsi que de la capacité d’incorporation de matériel autochtone 
durant l’écoulement (Lavigne & Thouret, 2000). Quelques lahars exceptionnels ont parcouru 
une distance excédant 100 km comme l’Osceola Mudflow au Mont Rainier (E.U.) vers 5600 
ans BP (Vallance et Scott, 1997), ou le lahar non-cohésif de Chillos issu du Cotopaxi il y a 
4500 ans environ (3,8 km3 et 326 km de distance pour l’onde de crue) (Mothes et al., 1998).  
 
La superficie et le volume des lahars issus du Sangay sont largement supérieurs à ceux 
mesurés au pied de volcans actuels et issus de l’épanchement de lahars syn-éruptifs. Notre 
résultat montre vraisemblablement la succession d’événements catastrophiques issus de la 
destruction intégrale des différents édifices du Sangay énumérés ci-dessus.  
 
De plus, la présence de glaciers au sommet du volcan a probablement largement contribué à la 
production de ces grandes quantités de lahars. 
 
Le Sangay II a collapsé durant le Wisconsin (> 49.5 ka BP), période glaciaire durant laquelle 
la limite inférieure des glaciers était située aux alentours de 3800-3900 m dans la Cordillère 
(Heine, 2000). L’édifice actuel culminant à 5230 m, et les édifices précédents étant plus 
importants en taille (Monzier et al., 1999), on peut imaginer l’importance des glaciers qui se 
développaient sur ce deuxième édifice. 
 
 
3.2 Evolution faciologique des lahars et datations 
3.2.1 Descriptions faciologiques 
 
La plupart des observations ont été effectuées d’amont en aval dans la vallée de l’Upano où 
elles sont rendues possibles grâce à la forte incision du Rio Upano, et le long du Rio Santiago. 
Dans la zone de piémont du Sangay, les observations sont plus difficiles du fait de 
l’importante couverture végétale et de l’accès difficile. 
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Les lahars constituent un écoulement visqueux saturé en eau qui va évoluer et se déposer 
selon certains critères. Le lahar est un Débris Flow, et ne présente pas de granoclassement 
bien défini.  
 
Nous avons effectué 6 coupes lithologiques CL1 à CL6 (fig.III-8) qui mettent en évidence les 




3.2.1.1 Les variations verticales 
 
En différents endroits le long du Rio Upano, on a pu observer la base des dépôts de lahars et 
la morphologie de son substratum (Cf. fig.III-8 CL2, CL4, CL5). Généralement, ces dépôts 
reposent sur les formations sédimentaires du Crétacé supérieur (calcaires ou grés des 
formations Hollin ou Napo et très localement Tena). 
Si l’on replace nos observations à l’échelle régionale, le substratum est relativement plat et 
montre l’existence d’une vallée très évasée avant le début du dépôt des lahars. 
 
Dans l’ensemble de la vallée de l’Upano, les dépôts de lahars forment de grandes parois 
verticales qui surplombent le Rio Upano, dépassant parfois la centaine de mètres (fig.III-9). 
La plupart du temps, on ne distingue qu’une seule séquence de type coulée de débris 
relativement homogène, mais on peut observer localement des séquences de lahars séparées 





















Figure III-8 (page suivante) : Coupes lithologiques dans les dépôts de lahars le long des rios Upano et 
Santiago. La localisation des coupes est replacée sur le Mnt. L’altitude donnée au bas de chaque coupe 
correspond à l’altitude du Rio Upano pour les coupes CL1 à CL5 et du Rio Santiago pour la coupe CL6. 
 










Figure III-9 : Falaise incisée dans les dépôts de lahars au sud de Macas. On observe au sommet les dépôts 
de plaine d’inondation qui reposent directement sur la surface indurée de l’Upano. 
 
A l’est de Sucua, après avoir passé la ‘Tarabita’ (nacelle qui permet de traverser une rivière) 
pour accéder à la commune de Seipa, on peut observer un premier niveau de lahars d’une 
épaisseur d’environ 7 mètres qui repose directement sur la Formation Hollin (fig.III-10). Un 
niveau fluviatile chenalisé de 2 mètres d’épaisseur lui succède. Il est composé de clastes 
arrondis hétérométriques de 10 à 50 cm avec une matrice peu importante (Gcm : clastes 
jointifs très grossiers, classification de Miall, 1996). Ce niveau fluviatile est lui-même 
surmonté par un autre niveau lahars qui se développe jusqu’au sommet de la falaise, c'est-à-
dire sur environ 50 mètres. 
 
Ce niveau fluviatile a également été observé plus au sud, au niveau du pont de Tayusa. A cet 
endroit, le premier lahar, qui repose ici sur la Formation Napo, a une épaisseur moins 
importante, d’environ 3 m (fig.III-8, CL5). 
 
Globalement, dans la vallée de l’Upano, l’évolution faciologique verticale des dépôts du 
remplissage récent montre donc deux séquences de lahars séparées par endroits par une 
séquence fluviatile de type Gcm. Ce qui laisse supposer deux événements catastrophiques 
séparés par une période de dépôts fluviatiles témoignant d’un changement de régime 
d’écoulement. 
 
Le sommet du lahar est généralement caractérisé par une croûte d’une dizaine à une vingtaine 
de centimètres, indurée et très altérée qui correspond à la surface de l’Upano.  
Cette surface, qui marque la fin de la sédimentation catastrophique, semble avoir été 
longtemps exposée avant d’être incisée. 
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Au-dessus de cette cuirasse, on observe localement (CL1 fig.III-8) un tuf volcanique 
blanchâtre de 30 cm d’épaisseur environ. Ce niveau a été localisé essentiellement au nord de 
Macas, dans le piémont du Sangay. Il n’a pas pu être daté. 
Au-dessus, sur l’ensemble de la vallée, s’est développé un niveau de plaine d’inondation de 
10 à 60 cm d’épaisseur caractérisée par des dépôts limoneux ocres avec des traces de matière 
organique. 
Enfin, dans la zone de Macas, la partie sommitale de la séquence est caractérisée par un 




Figure III-10 : Coupe de la Tarabita de Seipa. On peut observer le premier niveau de lahars en 
discordance sur la Formation Hollin (Crétacé), suivi du niveau fluviatile (Gcm, Miall, 1996) et du 
deuxième niveau de lahars. 
 
3.2.1.2 Les variations longitudinales 
 
La concentration et la taille des clastes des dépôts de lahars diminuent progressivement 
d’amont en aval dans la vallée de l’Upano. 
 
Dans la partie proximale, les dépôts de lahars sont caractérisés par des niveaux où les clastes 
ont un diamètre supérieur au mètre (CL3, fig.III-8 ; fig.III-11). 
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Dans la partie supérieure de la coupe CL3, les clastes sont scoriacés et de taille comprise entre 
30 cm et 1 mètre. 
 
Dans la partie la plus distale (bassin de Santiago, CL6, fig.III-8), le lahar présente un aspect 
très différent. Il comprend une grande quantité de matrice cendro-sableuse fine à grossière 
très indurée. Les clastes sont rares, de petite taille et souvent arrondis. On y distingue 
différents niveaux, mais ils peuvent difficilement être corrélés latéralement. Ces dépôts 




Figure III-11 : Faciès des dépôts de lahars dans la partie proximale. On y trouve des blocs supérieurs au 
mètre. 
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3.2.2 Evaluation de l’âge du lahar  
 
Le lahar en lui-même n’a pu être daté, toutefois plusieurs éléments permettent de le situer 
dans une tranche d’âges. 
 
3.2.2.1 D’après les collapses du Sangay 
 
Comme nous l’avons décrit précédemment, les dépôts de lahars observés dans la vallée de 
l’Upano sont en réalité constitués d’au moins deux coulées de débris qui sont séparées par une 
séquence fluviatile (cf. fig.III-10). Etant donné leur volume, on peut supposer que chacune 
des deux coulées cartographiées correspond à un collapse des deux premiers édifices du 
volcan Sangay, le premier à 260 ka BP et le deuxième à 50 ka BP (Monzier et al., 1999, 
fig.III-6). 
 
3.2.2.2 Les dépôts de l’Upano post-lahar 
 
Affleurement du Rio Cachiyacu 
 
Entre Macas et Sucua, les travaux de construction d’une nouvelle route nous ont permis 
d’observer de nouveaux affleurements. En effet, le long de cette piste, entre les rios Timbiani 
et Cachiyacu, affleurent des dépôts post-lahar (fig.III-12, fig.III-13). 
 
L’affleurement permet de visualiser la partie supérieure des dépôts de lahars qui ont une 
épaisseur minimale de 100 m. Directement sur le lahar, repose une série d’une dizaine de 
mètres constituée de dépôts fluviatiles fins riches en matière organique (Fl/ Fr : plaines 
d’inondation, lits de racines, Classification de Miall, 1996) comprenant quelques chenaux 
(Gmm/ Gmg : coulées de débris ; Gt : petits chenaux) et des niveaux organiques (C : dépôts 
de marais)(fig.III-12, fig.III-13). 
 
Les petits chenaux, à grains jointifs, contiennent des clastes de quartzite subanguleux de taille 
centimétrique à décimétrique. Les clastes proviennent probablement des roches 
métamorphiques de la Cordillère Orientale et semblent montrer des apports latéraux. Des 
chenaux de plus grande taille, orientés N-S, contiennent essentiellement des clastes 
andésitiques subanguleux à arrondis provenant de l’érosion des dépôts de lahars. Ces 
sédiments fluviatiles correspondent à une reprise d’un régime fluvial et peuvent être 
interprétés comme les premiers dépôts du Rio Upano actuel. Ils contiennent à la base et au 
sommet des sédiments fins riches en charbons que nous avons datés à 14C 30 920 +/- 350 a. 
BP (Beta-171211, cf. Annexe 3) et 14C 23 670 +/- 160 a. BP (Beta-171212, cf. Annexe 3). 
Ces datations, postérieures à celles que propose Monzier et al. (1999) pour le deuxième 
événement de lahars (50 ka BP), sont en accord avec le scénario établi quant à la mise en 
place d’un réseau fluviatile faisant suite aux dépôts de lahars. 
On peut donc considérer que l’incision des remplissages sédimentaires de la vallée de l’Upano 
a débuté après 23 670 BP. 
 
Les dépôts observés ici sont fins avec très peu de matériel grossier, et montrent que, lors de sa 
remise en place, le Rio Upano coulait avec moins d’énergie. Au cours de la glaciation mise en 
évidence par Clapperton (1993) entre 14 et 32 ka BP, les rivières provenant de la Cordillère 
étaient donc moins importantes. 









Figure III-12 : Affleurement à proximité du Rio Cachiyacu. -  (a) localisation de la coupe (b) sur le MNT, 
UPT : Chevauchement de l’Upano, (b) coupe morphologique à travers le lahar, exagération verticale X10, 
(c) coupe lithologique des faciès post-lahar et localisation des niveaux datés au 14C ; (C : charbon, boue 
charbonneuses : dépôts végétaux de marais ; Gt : clastes stratifiés : petits chenaux ; Gmm/Gmg : matrice 
portante, clastes grossiers à très grossiers : coulées de débris ; Fl/ Fr : sable, silt et boues : plaine 
d’inondation, lits de racines, sol ; classification de Miall, 1996). 
 






Figure III-13 : Affleurement de Cachiyacu. Sur la première photo, on observe des chenaux N-S (Gmm, 
Gmg, clastes jointifs grossiers) et des chenaux latéraux (Gt), dans la formation fluviatile fine (Fl/Fr : sable, 
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4 Déformation et Incision  
 
 
Nous avons vu que la surface du remplissage des lahars, fortement indurée et scellée 
localement par les premiers sédiments du Rio Upano contemporain, constituait un marqueur 
morphologique régional. Nous rappelons que par commodité, nous désignons cette surface 
régionale ‘Surface de l’Upano’.  
Nous allons l’utiliser pour évaluer non seulement des vitesses d’incision, mais aussi les 
déformations récentes. 
Des terrasses plus récentes et plus anciennes sont également décrites et utilisées pour affiner 
le modèle d’incision. 
 
4.1 Les déformations de la surface de l’Upano 
 
Afin d’analyser et de mesurer les déformations récentes et l’incision, nous avons construit 13 
coupes (CM1 à CM13) au travers de la vallée de l’Upano et de la Cordillère du Cutucú 
(fig.III-14). 
Les coupes sont directement issues du MNT et l’épaisseur des dépôts de lahars a pu être 























Figure III-14 : Localisation des coupes morphologiques CM1 à CM13 et des principaux chevauchements .- 
ST : chevauchement subandin, UPT ; chevauchement de l’Upano, SHT : chevauchement de Shaime, 
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4.1.1 Terminaison nord de la Cordillère du Cutucú 
 
La terminaison nord de la Cordillère du Cutucú a été étudiée à partir de quatre coupes (fig.III-
15). 
 
La coupe CM1 permet d’observer le cône alluvial (lahars) du Sangay au contact du cône du 
Pastaza décrit dans le Chapitre précédent, ainsi que l’escarpement qui le limite à l’est. Les 
dépôts de lahars semblent bloqués au dos du chevauchement frontal (cf. fig15a). La loupe de 
glissement affecte uniquement les sédiments plus anciens du Néogène. 
 
La coupe CM2 traverse le cône alluvial du volcan Sangay, ainsi que la Cordillère du Cutucú 
en partie recouverte par ce dernier. La surface du cône (surface de l’Upano) est décalée 
verticalement de 250 mètres par les chevauchements frontaux de la Cordillère du Cutucú (cf. 
fig.III-4 CG3). Ce dispositif montre déjà que la terminaison du Cutucú était peu ou pas 
développée quand le cône du Sangay s’est mis en place (cf. 5.2). 
 
A ce niveau, le chevauchement frontal de la Cordillère du Cutucú correspond donc à un 
chevauchement récent majeur. D’après les coupes morphologiques CM1 et CM2, ce 
chevauchement pourrait correspondre vers le nord au chevauchement frontal responsable de la 
capture N-S du Rio Pastaza (cf. Chapitre II) et des lignes de glissement de terrain du mégafan 
du Pastaza. 
Au niveau des coupes CM1 et CM2, le chevauchement de l’Upano (UPT) déforme 
visiblement peu ou pas la surface de l’Upano. 
 
La coupe CM3 (fig.III-15) qui est localisée plus au sud des précédentes, traverse le nord de la 
vallée de l’Upano et la terminaison nord du Cutucú. Ici, le rejet dû au soulèvement de la 
Cordillère du Cutucú est de 435 m.  
Le détail de la coupe CM3 dans la vallée de l’Upano montre le chevauchement de l’Upano 
(UPT) à vergence est qui déforme la surface de l’Upano (T1). Le bloc occidental est plus 
élevé de 90 m. A cet endroit, le Rio Upano s’aligne sur le chevauchement. 
 
La coupe CM4 (fig.III-15) montre que le soulèvement de la surface au dos de la Cordillère du 
Cutucú est de 435 m également. De plus, à l’est de la Cordillère, la surface qui repose ici sur 
le flanc ouest (backlimb) de l’anticlinal de Cangaime est basculée de 2° vers l’ouest. 
Dans le détail de la vallée de l’Upano, la coupe CM4 montre que le remplissage de lahars 
dans les dépressions de la bordure ouest de la Cordillère du Cutucú est actuellement surélevé 
par rapport à la surface de l’Upano T1 de la vallée de l’Upano proprement dite. La dépression 
la plus orientale est plus élevée de 120 m (fig.III-15, CM4). Ces soulèvements sont dus aux 
rétro-chevauchements récents de la bordure occidentale de la Cordillère du Cutucú. Le rétro-
chevauchement le plus oriental présente un rejet de 75 m et le plus occidental de 45 m. Le 
rejet lié au chevauchement de l’Upano est de 50 m. 
 
 
Figure III-15 (page suivante) : Coupes morphologiques CM1 à CM4 qui traversent la terminaison nord de 
la Cordillère du Cutucú ; (a) MNT de la zone avec localisation des quatre coupes morphologiques (en tirés 
blancs). Le chevauchement frontal de la Cordillère du Cutucú est dans la continuité de la limite de 
glissement de terrain du cône du Pastaza. ST : chevauchement subandin, UPT : Chevauchement de 
l’Upano, CUT : chevauchement du Cutucú, CAT : Chevauchement de Cangaime ; (b) Coupes 
morphologiques CM1 à CM4 de la terminaison nord du Cutucú. T1 : surface de l’Upano. 
 








- fig.III-15 (suite) - 
4.1.2 Région de Sucua 
 
Les coupes de la zone de Sucua (fig.III-16) montrent la géométrie du chevauchement de 
l’Upano (UPT) qui déforme les dépôts de lahars et la surface de l’Upano.  
Au niveau des coupes CM5 et CM7, la morphologie montre un anticlinal formé par le 
chevauchement qui semble correspondre à un pli par propagation de faille. La culmination 
anticlinale apparaît clairement sur le MNT (fig.III-16). Le décalage s’atténue et la faille paraît 
s’amortir progressivement au sud de Sucua.  
Au niveau de la coupe CM7, on peut observer dans le fond du Rio Upano la base des dépôts 
de lahars sur les formations du Crétacé Supérieur (Hollin ou Napo). Ce qui nous a permis 
d’évaluer l’épaisseur des dépôts de lahars et de contraindre ainsi la construction des coupes. 
Ici, le Rio Upano se trouve au mur du chevauchement de l’Upano. Sa migration latérale s’est 
faite au niveau de la coupe CM6, et a été contrôlée par une faille transversale NW-SE (voir 
carte fig.III-16). Sur la coupe CM7, apparaît la vallée du Rio Tutanangosa qui se développe 
parallèlement au Rio Upano (cf. 4.1.3). 
 




Figure III-16 : Coupes géomorphologiques de la zone de Sucua. Le chevauchement de l’Upano (UPT) 
déforme la surface du lahar où, quand elle n’est pas érodée, apparaît la culmination anticlinale. Le Rio 
Upano migre latéralement par le biais d’une faille transverse NW-SE. 
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4.1.3 Région de Logroño 
 
Cette région se caractérise par l’arrivée du Rio Tutanangosa (fig.III-17, fig.III-18) qui 
s’écoule parallèlement au Rio Upano sur plusieurs kilomètres avant de le rejoindre au nord de 
Logroño (fig.III-17, fig.III-18). 
Les deux rivières sont séparées par le chevauchement de l’Upano (UPT) parallèle à la vallée 
(CM8, CM9 et CM10, fig.III-17). Ce phénomène est particulièrement visible au niveau de 
l’Estrecho de Huambimini où les deux rivières ne sont séparées que par un étroit morceau de 
falaise (fig.III-18). 
 
Ces deux Rio n’incisent apparemment pas à la même vitesse les dépôts de lahars. Le Rio 
Tutanangosa se situe à cet endroit à environ 40 m au-dessus du Rio Upano. Cette différence 
d’incision, bien illustrée sur la coupe CM8, est due au jeu récent du chevauchement de 
l’Upano (fig.III-17). 
 
Au sud de la coupe CM10, le Rio Upano migre à nouveau au toit du chevauchement de 
l’Upano. Ce phénomène semble lié aux chevauchements à vergence est qui déforment et 






Figure III-17 : Coupes géomorphologiques Cm 8 à CM11 de la zone de Huambi-Logroño. Le 
chevauchement de l’Upano (UPT) capture le Rio Tutanangosa et empêche sur de nombreux kilomètres sa 
jonction avec le Rio Upano. L’Estrecho de Huambimini au nord en est un des témoins les plus 
spectaculaires. 
 





Figure III-18 : Estrecho de Huambimini. (a) MNT en perspective vue du sud. Le Rio Tutanangosa est 
séparé du Rio Upano par le chevauchement de l’Upano. (b) vue aérienne de l’Estrecho. La route 
principale doit emprunter l’Estrecho qui ne fait ici que 50 m de largeur. 
 
 
4.2 Les terrasses fluviatiles 
4.2.1 Les terrasses post-lahar 
 
Après le dépôt des lahars, la vallée de l’Upano a subi plusieurs phases d’incision comme le 
montre la présence de plusieurs niveaux de terrasses d’ablation. 
 
L’étude morphologique à partir des photos aériennes met en évidence à 5 km à l’est de Sucua 
un méandre abandonné, actuellement situé 20 mètres au-dessus du Rio Upano (fig.III-19). On 
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observe aussi deux autres surfaces intermédiaires entre T1, la surface de l’Upano, et T4, la 
surface du méandre (fig.III-19b). Chacune de ces surfaces correspond à une terrasse 
d’ablation qui indique une période d’érosion moins rapide. Ces terrasses ont été observées sur 
l’ensemble du remplissage de l’Upano, mais n’ont pu être datées. 





Figure III-19 : Méandre abandonné à l’est de Sucua. (a) Vue en photo aérienne, (b) vue d’avion. L’ancien 
méandre se situe actuellement 20 m au-dessus du Rio Upano. En arrière plan, on peut voir l’anticlinal 
d’amortissement du chevauchement de l’Upano (UPT) à vergence est qui déforme la surface de l’Upano 
(T1) (fig.III-16). On distingue au total 4 niveaux de terrasses d’ablation. 
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4.2.2 Les terrasses pré-lahar 
 
Au sud de la vallée de l’Upano, à la confluence entre le Rio Paute et le Rio Negro, il existe un 
niveau de terrasse très élevé, que l’on peut observer en amont et en aval du village de Bella 
Union (fig.III-20). Ce niveau se situe à une altitude d’environ 670 m, c'est-à-dire environ 160 
m au-dessus du Rio Paute et 200 m au-dessus du Rio Upano.  
Cette terrasse, au sommet de laquelle se situe la commune de Chupintza Grande (fig.III-20), 
est constituée d’une série de dépôts fluviatiles grossiers type Gcm (clastes jointifs grossiers, 
classification de Miall, 1996). Le sommet de la terrasse est composé d’une épaisseur 
supérieure à 2 mètres de dépôts fins ocre de plaine d’inondation. Au niveau de la coupe 
CM12, elle est basculée de 1° vers l’est. 
 
Cette terrasse de comblement a été construite par le Rio Paute qui est un des tributaires 
principaux de la Cordillère Orientale. 
Les dépôts de lahars s’appuient sur le coté est de la terrasse la plus en aval. Leur surface se 
situe environ 75 mètres en dessous du sommet de la terrasse. Les dépôts de lahars 
disparaissent progressivement au sud de Patuca dans le rétrécissement de la vallée de 
l’Upano, avant les gorges du Rio Namangosa. 
 
Nous n’avons malheureusement pas pu dater cette terrasse où nous n’avons pas trouvé de 
matériel organique. De toute évidence, elle montre l’importance des processus d’incision du 
Rio Paute avant l’arrivée des dépôts de lahars.  
 
 





Figure III-20 : Terrasse fluviatile ‘pré-lahar’ à la jonction entre les rios Paute, Negro et Upano. Au sud de 
Patuca, les dépôts de lahars diminuent dans le rétrécissement méridional de la vallée de l’Upano et 
s’appuient contre la terrasse. Sur la coupe CM12, la terrasse est basculée de 1°vers l’est. – CG : Commune 
de Chupintza Grande. 
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4.3 Vitesses d’incision et de soulèvement 
 
La surface de l’Upano (T1) a enregistré les déformations récentes liées aux chevauchements 
actifs, qui déforment la zone subandine, et l’incision du Rio Upano contemporain. 
 
L’incision de T1 a débuté après les derniers dépôts fluviatiles à 23 670 BP, que nous avons 
trouvés sur la surface de l’Upano (cf.3.2.2.2). On calcule à cet endroit pour une épaisseur 
d’environ 110 m (épaisseur du lahar + épaisseur des dépôts fluviatiles) un taux d’incision 
moyen de 0.46 cm/an (fig.III-21). 
Plus au sud, au niveau de l’Estrecho de Huambimini (surface actuellement 80 m au-dessus du 
Rio Upano), on calcule un taux d’incision de 0.33 cm/an. 
 
L’âge des derniers dépôts de lahars est d’environ 50 ka BP (cf. 3.2.2) et les dépôts qui lui 
succèdent compris entre 23 et 31 ka BP environ. Durant toute cette période, il n’y a pas eu 
d’incision et donc probablement peu d’activité tectonique dans la zone subandine. 
 
Nous considérons donc que la déformation de la surface de l’Upano a commencé en même 
temps que l’incision, c’est à dire il y a 23 670 a BP. Nous avons utilisé cet âge pour calculer 
les taux de soulèvement présentés ci-dessous. 
 
Au niveau de la terminaison nord du Cutucú, la surface de l’Upano (T1) est soulevée 
d’environ 250 mètres par les chevauchements frontaux (fig.III-15). Plus au sud, ce 
soulèvement est de 435 m. 
Ces valeurs donnent des taux de soulèvement compris entre 1.05 à 1.83 cm/an (fig.III-21, 22). 
 
Le chevauchement de l’Upano (UPT), qui chevauche vers l’est, affecte le lahar dans la vallée 
de l’Upano. Le rejet maximum observé est de 90 mètres dans sa partie septentrionale. La 
vitesse de soulèvement local liée à cette faille est d’environ 0.38 cm/an (fig.III-21).  
 
Les deux rétro-chevauchements qui déforment la bordure occidentale de la Cordillère du 
Cutucú ont des rejets de 45 et 75 m, ce qui donne des taux de soulèvement respectivement de 
0.19 et 0.31 cm/an (fig.III-21). 
 
La valeur de surrection mesurée sur la Cordillère du Cutucú et liée au chevauchement frontal 
est environ trois fois plus élevée que le taux d’incision mesuré dans la vallée de l’Upano au 
dos de la structure (fig.III-22). L’érosion n’équilibre donc pas la formation de relief. 
 





Figure III-21 : Graphique synthétisant les taux de soulèvement liés aux chevauchements qui déforment la 




Figure III-22 : Valeur de la surrection locale liée au chevauchement frontal de la Cordillère du Cutucú et 
valeur de l’incision mesurée dans la vallée de l’Upano, au dos de la structure. 




5 Contrôle tectonique du drainage 
5.1 Le réseau du Sud équatorien 
 
 
Le drainage de la zone du Cutucú s’articule autour de deux rivières principales : le Rio Upano 
et le Rio Pastaza qui sont tous les deux des affluents du Rio Marañon (fig.III-23). Ils 
appartiennent au réseau de drainage du bassin amazonien introduit dans le Chapitre I. 
 
Jusqu’au Rio Marañon (fig.III-23), les bassins de drainage élémentaires diffèrent d’ouest en 
est.  
 
D’une manière générale, la partie la plus occidentale du bassin (fig.III-23, fig.III-24, zone I) 
est caractérisée par des réseaux dendritiques soulignant un matériel homogène et des bassins 
de drainages dont le rapport de forme est proche de 1 (presque isotropes).  
 
Dans la partie orientale, les bassins sont caractérisés par un réseau parallèle et des rapports de 
forme élevés (généralement  à 3 : formes très allongées). Les drains secondaires ont des 
angles d’affluences très faibles avec les drains principaux. 
A l’est du Rio Pastaza (zone II, fig.III-24), les bassins de drainage et les écoulements sont 
orientés NW-SE prés de la Zone Subandine pour finalement s’orienter E-W dans le Bassin 
Amazonien.  
A l’ouest du Rio Pastaza (zone III, fig.III-24), les bassins de drainages et les écoulements eux-















Figure III-23 (page suivante) : Réseau hydrographique du sud équatorien. Le réseau s’articule autour du 
Rio Pastaza et du Rio Upano, affluents du Rio Marañon. En grisé, la Cordillère Orientale et la zone 
subandine. En pointillés gris : la limite des bassins de drainage. 
 
Figure III-24 (page suivante) : Les bassins de drainage d’ordre 3. La zone I correspond aux bassins de la 
Cordillère Orientale et de la Zone Subandine. Les zones II et III correspondent aux bassins de drainage de 
l’avant pays. La zone II est caractérisée par des bassins allongés NW-SE à W-E et la zone III est 
caractérisée par des bassins allongés N-S. 
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5.1.1 La Cordillère du Cutucú 
 
La zone qui nous intéresse tout particulièrement s’articule autour du réseau hydrographique 
de l’ensemble de la Cordillère du Cutucú (fig.III-25), c’est à dire le domaine situé entre le Rio 
Pastaza et le Rio Upano et ses sous-bassins. 
La limite entre ces deux bassins correspond à la culmination de la Cordillère du Cutucú et au 
volcan Sangay (en pointillés sur la fig.III-25). Ces deux bassins ont des caractéristiques très 
différentes que nous allons développer ci dessous. 
 
 
Nous avons construit les profils de trois rivières principales qui caractérisent cette zone, qui 
sont le Rio Upano, le Rio Macuma et le Rio Palora (fig.III-26, 27 et 28). 
 
Le profil du Rio Upano (fig.III-26) présente 3 tronçons principaux. Le premier assez abrupt, 
correspond à la partie haute qui s’écoule dans la Cordillère Orientale. La fin de cette zone est 
caractérisée par deux ruptures de pentes (knick point, cf. Chap.I). Elles sont localisées en 
amont du passage de deux branches du chevauchement subandin et sont probablement liées à 
l’activité de cette faille. 
Le deuxième tronçon (fig.III-26) qui représente la partie du Rio située dans la dépression 
Upano proprement dite, est régulier. 
Un replat dans la courbe fait la transition avec le dernier tronçon. Il correspond à la jonction 
du Rio Upano avec le Namangosa, c’est à dire la sortie de la dépression de l’Upano et l’entrée 
dans la Cordillère du Cutucú. 
 
 
Le Rio Palora (fig.III-27), qui prend sa source au pied nord du Sangay, s’écoule plein est et 
après avoir contourné la terminaison nord du Cutucú, se jette dans le Rio Pastaza. Il incise les 
dépôts de lahars du cône alluvial. 
Plusieurs ruptures de pentes correspondent au passage plus en aval du chevauchement 
subandin et des chevauchements frontaux N-S qui soulèvent la terminaison nord de la 
Cordillère. 
Entre la faille subandine et la terminaison nord du Cutucú, on observe une partie légèrement 
convexe de la courbe.  
D’après Kirby et Wipple (2001), cette forme convexe du profil de rivière ne peut être produite 
que par une augmentation du taux de soulèvement en aval. De plus, Holbrook et Schumm 
(1999) décrivent ce type de profil au niveau de dômes topographiques. Cette particularité du 
profil du Rio Palora est alors vraisemblablement le résultat du soulèvement de la terminaison 
nord du Cutucú. 
Une deuxième partie convexe à l’est de la terminaison nord correspond au passage du Rio au 
niveau de la structure anticlinale de Cangaime. 
 




Figure III-25 : Réseau de drainage de la zone du Cutucú. Le réseau est divisé en deux bassins versants qui 











Figure III-26 : Carte (MNT couleur/altitude) et profil du Rio Upano. On note les ruptures de pente (knick 







Figure III-27 : Carte et profil du Rio Palora. Les bombements correspondent aux soulèvements plus en 
aval de la terminaison nord du Cutucú et de la structure anticlinale de Cangaime. 
 
 





Le Rio Macuma (fig.III-28) prend sa source sur le cône alluvial, à proximité de la terminaison 
nord du Cutucú. Il traverse ensuite la terminaison nord du Cutucú en suivant les couches du 
périclinal, formant ainsi un important méandre. Il ressort à l’est de la terminaison et traverse 
l’anticlinal de Cangaime en s’écoulant vers le Sud-Est. Après avoir traversé cette structure, le 
Rio Macuma s’écoule vers le sud et se jette dans le Rio Morona (fig.III-25), affluent du Rio 
Marañon. 
Le profil du Rio Macuma montre que la première partie du Rio, c’est à dire celle située en 
amont de la terminaison nord Cutucú, est de forme légèrement convexe. Comme 
précédemment pour le Rio Palora, nous pouvons relier ce bombement à la présence en aval du 
soulèvement de la terminaison du Cutucú. 
De plus, les différentes ruptures de pente qui caractérisent ce profil sont situées à proximité 






Figure III-28 : Carte et profil du Rio Macuma. Le bombement de la partie amont du profil est le résultat 
du soulèvement de la terminaison nord du Cutucú plus en aval. 
 
 
5.1.2 La vallée de l’Upano 
 
Le Rio Upano prend sa source au cœur de la Cordillère Orientale (fig.III-25). Dans cette zone 
il se dirige tout d’abord d’ouest en est, puis selon une direction N-S, influencée par le front de 
chevauchement de la Cordillère Orientale, avec un sens d’écoulement vers le nord.  
A son arrivée dans la dépression de l’Upano, il change complètement de sens, puisqu’il va 
alors s’écouler en direction du sud sur environ 100 km. 
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Au sud de la dépression, à son affluence avec les Rio Paute et Rio Negro, le Rio Upano 
devient le Namangosa et traverse alors d’ouest en est le Cutucú dans de profondes gorges. 
Après avoir reçu le Rio Zamora plus en aval il prend le nom de Rio Santiago. Il se jette 
ensuite dans la dépression de Santiago dans laquelle il va adopter une direction N-S, guidée 
par la Cordillère de Shaime à l’est, jusqu’à son affluence avec le Rio Marañon 150 km plus au 
sud, au Pérou (fig.III-23 et 25). 
 
Le Rio Upano constitue l’axe principal de la zone, puisqu’il caractérise la limite 
géomorphologique et géologique entre la Cordillère Orientale et la structure du Cutucú, et de 
plus il transporte en grande partie les dépôts de lahars du Sangay. Il est également le moteur 
de l’incision qui a été mesurée sur la surface morphologique de l’Upano (T1, cf.§ 4). 
 
L’étude des profils morphologiques (§ 4.1) nous a permis de voir que la vallée de l’Upano a 
une forme de vallée à fond plat sous les dépôts de lahars avec une pente très faible. Elle 
correspond à une vallée ancienne. 
 
De plus, on peut observer l’orientation de la plupart des drains d’ordre 3 (classification de 
Strahler, 1952) qui affluent dans le Rio Upano orientés vers le NW à l’est ou vers le NE à 
l’ouest. Ils s’organisent en épis autour de l’axe principal du Rio Upano. A leur arrivée dans la 
dépression de l’Upano, tous ces rios tournent de 180° vers le sud. Par exemple, le Rio Upano 
lui-même à sa sortie de la Cordillère, et les rios Yukipa, Seipa, Tutanangosa, Chiguaza, Pania 
(fig.III-25). 
De plus, le fond de vallée du Rio Upano est très étroit au sud et très évasé au nord dans sa 
partie avale. Toutes ces caractéristiques sont à l’inverse d’une logique d’écoulement vers le 
sud. 
 
Si l’on regarde maintenant les intégrales hypsométriques des 18 sous-bassins d’ordre 3 de la 
zone du Rio Upano (fig.III-29), nous pouvons noter que notre MNT est peu étendu à l’ouest et 
qu’il tronque la partie amont des sous-bassins 2, 3, 5 et 6. Les données absentes n’auraient fait 
qu’augmenter la valeur de l’intégrale. Les résultats calculés ici ont donc une valeur minimum 
dans la partie occidentale.  
D’un point de vue théorique, les courbes hypsométriques indiquent le degré de maturité du 
bassin de drainage (cf. Chapitre I, § 4.2.2). 
On met ici en évidence deux groupes d’intégrales, celles qui ont des courbes convexes et des 
valeurs élevées ( 0.44), et les intégrales avec des courbes concaves et des valeurs faibles 
(fig.III-29). 
Les premières (sous-bassins 3, 5, 6, 9, 10, 13, et 14) dénotent de zones de drainage à relief 
élevé avec des vallées fortement incisées témoignant de la prédominance des processus 
d’érosion par rapport aux processus de sédimentation. Les sous-bassins 3 à 10 se localisent à 
l’ouest de l’Upano, en arrière du chevauchement subandin.  
Deux des sous-bassins sont assez proches de l’équilibre (I=0.44 et 0.48) et se situent à l’est du 
Rio Upano, sur le flanc occidental de la Cordillère du Cutucú. Il s’agit des sous-bassins 13 et 
14. 
 
La forme de ces sous-bassins est assez irrégulière. Dans l’ensemble, les  sous-bassins situés à 
l’ouest du Rio Upano ont des aires plus grandes que ceux situés à l’est. 
 




Figure III-29 : Intégrales hypsométriques des sous-bassins d’ordre 3 (classification de Strahler, 1952) de 
la vallée de l’Upano. En grisé, les sous-bassins dont l’intégrale hypsométrique est  0.44. 
 
5.1.3 La limite des deux bassins de drainage 
 
A la limite entre les bassins de drainage du Rio Upano et du Rio Pastaza (fig.III-25 et 30), on 
peut observer une organisation très particulière des réseaux de drainage. 
 
Sur le piémont du volcan Sangay, on peut voir la morphologie d’un drainage orienté 
globalement vers l’est (fig.III-30, c) avec des directions d’écoulement des affluents NW-SE et 
SW-NE. Ce drainage est constitué des rios Ampush et Kunguints, affluents du Rio Chiguaza, 
qui se jettent dans le Rio Pastaza quelques kilomètres plus à l’est.  
 
Les drains orientés NW-SE sont plus marqués et incisent plus fortement la surface, comme 
par exemple le Rio Kunguints (fig.III-30, a et b) qui est l’un des plus marqué. Alors que 
certains des thalwegs SW-NE sont abandonnés ou sans écoulement permanent. Par exemple, 
le Rio Huambimi (a et b, fig.III-30) qui, jusqu’à sa confluence avec le Rio Ampush, est un 
thalweg ‘sec’. 
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L’orientation des drains SW-NE traduit probablement une première pente générale vers le 
NE, qui aurait ensuite progressivement basculé vers le SE permettant la mise en place et le 
développement des tributaires orientés NW-SE. 
 
 
Figure III-30 : Limite des bassins de drainage du Rio Pastaza et du Rio Upano. Zoom en carte (a) et en 
perspective (b) de la limite entre les deux bassins de drainage. Au sud de la limite, le Rio Upano s’écoule 
vers le sud et paraît recouper la partie amont du Rio Huambimi. (c) vue d’ensemble. Le chevauchement 
de l’Upano (UPT) recoupe le cône selon une orientation N-S. Il guide probablement la capture du Rio 
Upano vers le sud. En pointillés blancs : la limite des figures (a) et (b). 
 
Le Rio Upano s’écoule au sud de cette zone, plus de 150 m en dessous de la surface au pied 
d’une falaise de lahars (b, fig.III-30). Il recoupe la partie amont du thalweg de Huambimi.  
 
D’une manière générale, les tributaires orientés vers le NE localisés sur le cône proprement 
dit sont en concordance avec la terminaison de la structure du Cutucú qui plonge vers le nord. 
Il serait donc logique que les écoulements contournent cette structure par le nord avant d’aller 
s’écouler dans le bassin amazonien, mais il semble qu’un basculement ait ensuite inversé la 
pente vers le sud. 
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D’ailleurs les tributaires les plus récents (NW-SE) sont globalement dans la même direction 
que le Rio Upano à sa sortie de la Cordillère. 
Une fois dans la vallée, le Rio Upano paraît être canalisé par le chevauchement de l’Upano.  
 





L’organisation générale du drainage autour de la Cordillère du Cutucú met en évidence 
plusieurs zones.  
Les profils hypsométriques des sous-bassins mettent en évidence des rivières immatures dans 
la Cordillère Orientale. De plus, les réseaux de drainage sont dendritiques avec des formes 
isotropes, donc caractéristiques d’un matériel homogène.  
 
Plus à l’est, dans le bassin amazonien proprement dit, le drainage présente une organisation 
avec des drains allongés et sub-parallèles, sans influence tectonique. L’ensemble de ce réseau 
est orienté globalement E-W, vers le bassin amazonien, où il va rejoindre les grands fleuves 
(Marañon, Amazone). 
Entre ces deux systèmes, on trouve un bassin orienté N-S, c’est à dire perpendiculairement à 
la direction générale de drainage. Il se situe au front de la Cordillère du Cutucú, et il est guidé 
par une structure N-S. 
 
L’étude des profils de rivières principales montre des profils classiques concaves. Tous les 
profils montrent des ruptures de pente (knickpoint) au passage des failles importantes, telles 
que la faille subandine ou les failles qui soulèvement la terminaison nord du Cutucú. Ces 
failles ont donc eu une activité récente car elles perturbent les profils des rivières et leur 
knickpoint se localisent très près de ces failles. 
 
Sur les profils du Rio Palora et du Rio Macuma (fig.III-27 et 28), la partie du profil localisée 
en amont de la terminaison nord Cutucú présente une forme convexe. On peut interpréter cette 
caractéristique comme le résultat de la déformation qui a lieu au niveau de la terminaison, 
comme nous l’avons déjà souligné au niveau des coupes morphologiques, où les dépôts de 
lahars sont déformés par les chevauchements de la terminaison du Cutucú. 
 
De plus la vallée de l’Upano a été remplie par une grande quantité de dépôts de lahars. On 
pourrait imaginer que de tels dépôts changent le profil d’une rivière. Cependant, il s’agit de 
dépôts plutôt tendres et faciles à éroder. Les rivières, qui avant le dépôt des lahars étaient à 
leur niveau initial, ont incisé rapidement ces dépôts pour retrouver leur niveau antérieur. 
 
Le bassin de drainage du Rio Upano est caractérisé par des épis orienté vers le nord et une 
vallée très évasée au nord et très étroite au sud. Ces deux particularités caractérisent un 
drainage vers le nord, donc à l’inverse du sens d’écoulement du Rio Upano actuel.  
 
Sur le piémont du Sangay, on note la présence d’un premier réseau de drainage orienté vers le 
NE, caractérisé par des tributaires SW-NE. Cette zone a probablement été basculée ensuite 
vers le SE, favorisant la formation de tributaires orientés NW-SE qui incisent profondément la 
surface. 
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Le Rio Upano recoupe d’ailleurs cette surface très rapidement, puisqu’il se situe environ 150 
m en-dessous. Il s’écoule vers le sud le long du chevauchement de l’Upano, qui paraît l’avoir 
capturé. 
Toutes ces observations révèlent probablement une réorganisation du système de drainage de 
la zone, et une réorientation du Rio Upano, sur des morphologies préexistantes, suite à des 
événements structuraux vraisemblablement et/ou à la mise en place des dépôts de lahars. 
Nous allons donc tenter de faire ressortir les caractéristiques du paléodrainage et de voir quels 
ont été les changements par rapport au drainage actuel. 
 
5.2 Les paléodrainages de la zone du Cutucú 
 
Dans la zone du Cutucú, apparaissent deux morphologies bien marquées de 
paléovallées (fig.III-31) : la paléovallée de l’Upano et le méandre de Macuma (terminaison 
nord du Cutucú). 
 
 
Figure III-31 : Les paléodrainages de la zone du Cutucú : la paléovallée de l’Upano et le méandre de 
Macuma. 
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5.2.1 La paléovallée de l’Upano  
 
Dans la partie précédente, nous avons mis en évidence un certain nombre de caractéristiques 
actuelles du Rio Upano qui sont en contradiction avec son sens d’écoulement : la forme du 
bassin qui est plus évasé dans sa partie amont, les drains d’ordre 3 qui sont organisés en épis 
inverses par rapport au sens d’écoulement. 
L’ensemble de ces caractéristiques montre un sens d’écoulement vers le nord. 
Cette vallée évasée à fond très plat est donc une ancienne vallée, dont la direction 
d’écoulement a été inversée du nord vers le sud. 
 
L’évolution du drainage au front d’un chevauchement et au dos d’une antiforme, est un 
problème largement étudié au niveau des structures de Rough Ridge en Nouvelle Zélande 
(Jackson et al., 1996, fig.III-32) et de Wheeler Ridge (Burbank et al.1996). Les modèles 
montrent généralement un écoulement du drainage vers le périclinal de la structure anticlinale 
qui, au fur et à mesure du soulèvement du pli et de sa propagation, migre vers l’extérieur de la 
structure, laissant sur le pli des vallées perchées (wind gap). 
Lors de la mise en place de la Cordillère du Cutucú qui plonge vers le nord, l’ensemble du 
drainage s’orientait de manière à contourner la structure pour s’écouler vers le nord, puis vers 




Figure III-32 : Carte géomorphologique de Wheeler Ridge (Bassin de San Joaquim, Californie) avec les 
vallées perchées (wind gap), les cluses (water gap), les failles transverses, les cônes localement déviés et les 
glissements de terrain. Un bassin Piggyback s’est formé entre Wheeler Ridge et San Emiglio Mountains. 
Plusieurs rivières à l’intérieur du Piggyback ont été déviées par le soulèvement de l’anticlinal. – dd : 
drainage dévié. (Burbank et al., 1996). 
 
La vallée de l’Upano a ensuite été ‘inversée’ et le Rio Upano capturé beaucoup plus au sud. 
La vallée de l’Upano ayant un fond très plat et peu penté, il a fallu un très faible basculement 
pour en inverser la pente. De plus, la géométrie du chevauchement de l’Upano le long de la 
vallée, ne laisse aucun doute quant à son rôle sur la capture du Rio Upano. 
 
Au sud de la vallée de l’Upano, dans sa continuité, le Rio Yungantza qui est toujours un des 
principaux affluents, pourrait correspondre au paléo-Upano. 
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5.2.2 Le méandre de Macuma 
 
Dans la partie la plus septentrionale de la Cordillère du Cutucú, on peut observer dans la 
morphologie un important méandre (fig.III-33). Il s’agit d’une vallée profonde et encaissée 
dans laquelle s’écoule actuellement le Rio Macuma. La forme et la profondeur de la vallée 
montrent qu’elle a été formée par une rivière plus puissante que le Rio Macuma actuel, 
correspondant probablement au paléo-Upano, qui nous l’avons vu coulait à l’origine vers la 
terminaison périclinale nord du Cutucú. 
 
Sur un zoom du Mnt, on observe à cet endroit la présence d’une vallée perchée  (wind gap) 
(fig.III-33 et 34). 
Effectivement, au niveau du Cerro Macuma, les observations de terrain nous ont permis 
d’observer les restes de dépôts de lahars dans cette vallée perchée (fig.III-34). Ils sont 
actuellement positionnés à environ 100 m au-dessus de la surface de l’Upano qui s’appuie à 
l’ouest contre la structure.  
Hors, comme nous l’avons décrit au début du Chapitre (3.1), on retrouve des dépôts de lahars 
à l’est du Cutucú, le long du Rio Macuma actuel. 
Il y avait donc une vallée W-E qui a permis au lahar de traverser la structure à cet endroit.  
L’activité des chevauchements et le soulèvement du Cerro Macuma ont ensuite fermé ce 





Figure III-33 : Mnt en relief de la terminaison nord du Cutucú. On peut observer le méandre formé dans 
la structure et actuellement emprunté par le Rio Macuma. Au centre du Mnt, on devine la vallée perchée 
(VP) (wind gap) qui correspond à la zone d’écoulement des lahars transversalement à la structure. Au 
premier plan (au nord), une ancienne vallée sort du méandre. – 1 : écoulement W-E à travers la structure 
dans l’ancienne cluse, 2 : fermeture de la cluse et écoulement vers le nord, 3 : formation du méandre. 
 
Dans la partie NW de la terminaison périclinale, le MNT montre une vallée N-S qui sort du 
méandre (cf. 2, fig.III-33). Après le soulèvement du Cerro Macuma, le paléo-Upano dévié 
vers le nord ressortait par cette vallée . Par la suite, il a été capturé, formant ainsi le méandre 
que l’on peut observer actuellement.   





Figure III-34 : La terminaison nord du Cutucú. (a) coupe schématique montrant les dépôts de lahars dans 
la vallée perchée sommet du Cerro Macuma. (b) coupe morphologique de la terminaison nord du Cutucú. 
(c) MNT en perspective du piémont du volcan Sangay et de la terminaison nord du Cutucú. Le lahar a 
traversé la terminaison d’ouest en est. Actuellement la vallée perchée (VP) se situe 100 mètres au-dessus 
de la surface de l’Upano. En pointillés blancs : localisation de la coupe (b). (d) zoom de la vallée perchée 
(VP) vue de l’est. 
Signal morphologique des déformations récentes de la Cordillère du Cutucú 
 
 120
5.2.3 Evolution du réseau de drainage 
 
Les analyses faites ci-dessus permettent de proposer un scénario en 4 étapes illustrant 
l’évolution du système de drainage au cours des dépôts de lahars et de la surrection de la 
Cordillère du Cutucú (cf.fig.III-35). 
 
Etape 1 (pré-lahar :  260 ka BP) : le Rio Yungantza et le Rio Paute sont les principaux 
tributaires du paléo-Upano qui s’écoule du sud vers le nord. L’épi que forment les affluents 
principaux autour de la vallée de l’Upano et la forme de la vallée elle-même sont les témoins 
de ce système de drainage vers le nord. La terminaison nord de la Cordillère du Cutucú est 
peu développée et soulevée, et le Rio Yungantza et ses affluents traversent la terminaison 
nord par la cluse (vallée perchée actuelle) du Cerro Macuma (fig.III-34 et 35). 
Au sud, le Rio Santiago, qui prend naissance dans la Cordillère du Cutucú, est canalisé par le 
rétro-chevauchement de Shaime (SHT). 
 
Etape 2 (intra-lahar : 260  âge ka BP  50) : le premier collapse du volcan Sangay engendre 
d’importants dépôts de lahars. Dans un premier temps, les dépôts de lahars traversent la 
terminaison du Cutucú d’ouest en est au niveau de la cluse du Cerro Macuma. Ils se déposent 
au pied du Sangay, remplissant totalement la dépression. Ces dépôts vont bloquer l’exutoire 
de la vallée et en modifier sensiblement la pente, poussant les dépôts de lahars à s’écouler 
vers le sud et remplir la vallée. Les rivières qui arrivent dans la vallées commencent à se 
réorienter vers le sud. Au sud, l’importante fracturation de la Cordillère du Cutucú et l’érosion 
régressive, va permettre au Rio Santiago de capturer le Rio Yungantza.  
Progressivement, le rétro-chevauchement du Cerro Macuma déforme la terminaison et va 
fermer la cluse. Le paléo-Upano migre alors vers le nord pour finir dans le méandre visible 
sur le MNT. 
 
Etape 3 (post-lahar :  50 ka BP) : le deuxième collapse du volcan Sangay a provoqué un 
autre épisode de dépôts de lahars qui va finir de combler la vallée de l’Upano et le méandre de 
la terminaison périclinale du Cutucú.  
Parallèlement, le Rio Upano s’est retrouvé bloqué en arrière de la Cordillère du Cutucú. Il 
s’écoule vers le sud. 
Sur le piémont du Sangay, la remise en place des écoulements après les dépôts de lahars se 
fait tout d’abord vers le NE en incisant le cône alluvial. Ces cours d’eau contournent la 
terminaison nord du Cutucú avant de se jeter dans le Rio Pastaza. 
 
Etape 4 ( 23 670 a. BP) : le chevauchement de l’Upano (UPT) contrôle totalement le Rio 
Upano dans la vallée. En traversant la vallée de l’Upano, le Rio Upano incise les dépôts de 
lahars qui sont remobilisés et transportés dans la Dépression de Santiago au sud. Au nord, la 
propagation vers le nord du chevauchement du Cutucú provoque un basculement vers le sud 
et la mise en place sur la surface du cône, de tributaires perpendiculaires aux précédents, c’est 






Figure III-35 (pages 121 à 124) : Scénario en 4 étapes de l’évolution du réseau de drainage au cours du 
dépôt des lahars et de la surrection de la Cordillère du Cutucú. Les rivières sont en blancs et les failles en 
noir.  





















 Chapitre IV 







1 La surface régionale de Mera-Upano 
 
Les surfaces de Mera et de l’Upano (fig.II-1 et III-1) constituent une même surface préservée 
jusqu’à un âge compris entre environ 24 ka BP et 18 ka BP. En effet, on peut considérer que 
l’incision fluviatile a commencé durant cette période. Il s’agit d’un glacis formé à la fin du 
LGM (Dernier Maximum Glaciaire) qui fut une période de climat froid et aride (Heine, 1995, 
2000). 
Cette surface de plus de 3000 km2 s’étend sur la Dépression du Pastaza et dans la vallée de 
l’Upano située entre la Cordillère Orientale et la Cordillère du Cutucú. 
Dans la Dépression Pastaza, la surface correspond au sommet d’un cône alluvial préservé, 
alimenté essentiellement par le Rio Pastaza et dont le bassin d’alimentation se situe dans la 
Dépression interandine et la Cordillère Orientale. 
Le long de la Cordillère du Cutucú, elle correspond au sommet d’un remplissage de dépôts de 
lahars provenant du cône alluvial du volcan Sangay. 
Ce marqueur morphologique régional est une opportunité unique pour étudier la déformation 
et l’érosion de la zone subandine équatorienne. En comprenant son origine et en le datant, 
nous avons pu établir et quantifier les relations entre la déformation d’un front de chaîne et 
l’érosion. 
 
2 La ligne de glissements de terrain 
 
La caractéristique la plus importante de la zone subandine équatorienne est la présence d’une 
ligne de glissement de terrain nord-sud qui longe approximativement le front des 
chevauchements sur plus de 70 km (fig.IV-1). Des glissements de terrain spectaculaires ont 
été décrits dans d’autres régions, par exemple en Mongolie (Philip et Ritz, 1999) et en 
Papouasie Nouvelle Guinée, Montagnes du Finisterre (Hovius et al., 1998). Cependant, un tel 
alignement de glissements de terrain n’a jamais été observé ailleurs. 
La ligne d’escarpement affecte la surface de Mera-Upano, ainsi que les formations 
sédimentaires néogènes sous-jacentes. La rupture verticale est de 500 m et la limite 
d’escarpement est à relier au rejet des deux chevauchements frontaux et à l’érosion régressive. 
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Le taux d’érosion calculé à partir de cette rupture de pente est compris entre 2,08 et 2,77 
cm/an (valeur maximum). 
 
 
Figure IV-1 : Limite d’escarpement qui affecte la surface de Mera-Upano. CUT-BT : chevauchement de 
Cutucú/ Bobonaza – CAT-AUT: chevauchement de Cangaime/ Autapi. 
 
La formation récente de cet escarpement est également confirmée par le caractère immature 
du réseau de drainage à proximité de la limite des glissements de terrain et le recul rapide du 
front d’escarpement provoqué par l’érosion régressive associée à ces jeunes tributaires. 
Dans la Dépression du Pastaza, l’érosion régressive de la surface est très forte, car il n’existe 
pas d’obstacle entre la surface et le bassin d’avant-pays amazonien qui représente le niveau de 
base local. 
L’érosion importante qui se manifeste par ce glissement de terrain, ne peut pas provenir d’une 
chute du niveau de base dans le bassin, puisqu’il ne présente pas de barrage structural 
considérable jusqu’à l’embouchure de l’Amazone, ou de variations eustatiques, puisque cette 
région se situe à des altitudes suffisamment élevées (+ de 500 m) pour ne pas en enregistrer 
les effets. 
Cette limite d’escarpement semble donc directement contrôlée par le front de déformation 
subandin qui soulève rapidement la zone subandine, sans que l’érosion puisse équilibrer la 
formation de relief. 
On peut donc considérer que cette partie des Andes est dans un état topographique pré-
stationnaire. 
 
3 Déformation de la surface Mera-Upano 
 
Le long du Rio Pastaza, la surface de Mera est plus ou moins conservée dans les différentes 
unités tectoniques impliquées : la Dépression du Pastaza, le granite d’Abitagua (Ecaille de 
Cosanga) et la Dépression de Sta Inès. 
La surface est déformée par les principales structures chevauchantes. Les taux de soulèvement 
locaux calculés au niveau de chaque structure (compris entre 0,45 et 1,44 cm/an) montrent 
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que le soulèvement le plus fort est localisé au niveau de l’anticlinal d’Autapi, c’est à dire sur 
le front de chevauchement subandin qui semble avoir généré le glissement de terrain. La 
déformation récente est donc concentrée sur le chevauchement le plus externe, ce qui est en 
accord avec une propagation normale (en séquence) des chevauchements vers l’avant-pays. 
De même, au niveau de la surface de l’Upano, les taux de soulèvement maximum ont été 
mesurés sur les chevauchements frontaux de la Cordillère du Cutucú (1,83 cm/an). 
Pour donner une idée de l’ampleur de ces taux de soulèvement, nous les avons comparés à 
ceux de 2 régions bien étudiées : la zone de Huangarua River sur la marge active Hikurangi 
(Nouvelle Zélande, Formento-Trigilio et al., 2002), où la Plaque Pacifique entre en 
subduction oblique avec la Plaque Australienne ; et le front de chaîne himalayen (Lavé et 
Avouac, 2000). Les valeurs mesurées dans le Subandin équatorien sont nettement supérieures 
à celles mesurées dans le Huangarua River (Formento-Trigilio et al., 2002) qui sont de l’ordre 
de 0.05 à 0.1 cm/an. Nos valeurs sont plus proches de celles mesurées dans le NW himalayen 
(Lavé et Avouac, 2000, 2001) où les valeurs sont comprises entre 1 cm/an dans le Sub-
Himalaya, quelques millimètres dans le Lesser Himalaya et 0.5 cm/an dans le Higher 
Himalaya. 
La forte activité sismique qui caractérise la zone subandine équatorienne (cf. Annexe 2 : 
Legrand et al., en préparation) corrobore les taux de soulèvement exceptionnels rencontrés sur 
ce front de chaîne. 
 
4 Déviation des rivières 
 
La mise en place et la propagation des structures subandines ont provoqué dans les deux 
zones étudiées d’importantes variations dans le réseau hydrographique local (fig.IV-2). 
Le Rio Pastaza, qui s’écoulait d’ouest en est et alimentait le cône du Pastaza, est actuellement 
dévié de l’axe du cône. Il a été dévié une première fois par le soulèvement de l’écaille de 
Cosanga, puis par la propagation de l’anticlinal du Mirador. Plus au sud, sa trajectoire a été 
contrôlée par la propagation vers le nord du chevauchement de l’Upano, puis par la 
propagation du chevauchement du Cutucú (CUT). 
Le Rio Upano, qui s’écoulait initialement du sud vers le nord et contournait la Cordillère du 
Cutucú par le nord, a subit un changement de sens. La propagation de la Cordillère du Cutucú 
et le mouvement des chevauchements frontaux a provoqué un basculement vers le sud de la 
vallée de l’Upano et a inversé son écoulement. 
D’une manière générale, l’évolution du réseau de drainage montre un basculement général 
vers le SE (fig.IV-2). Ce basculement régional semble dû aux rejets verticaux des 
chevauchements frontaux subandins qui augmentent progressivement jusqu’à la Dépression 
Pastaza.  




Figure IV-2 : Déviation des rivières par la propagation de structures anticlinales et de chevauchements 
frontaux. – UPT : chevauchement de l’Upano ; CUT-BT : chevauchement de Cutucú/Bobonaza ; 
CAT-AUT : chevauchement de Cangaime/Autapi. 
 
 
5 Signification de l’incision fluviatile  
 
L’incision d’un relief en croissance par des rivières en place est de plus en plus utilisée par les 
géomorphologues pour mesurer la composante verticale de la croissance de montagnes, à 
condition que le niveau de base n’ait pas changé ou que le profil original soit reconstruit 
(Molnar et al., 1994 ; Lavé et Avouac, 2000 ; Formento-Trigilio et al., 2002).  
L’érosion, cependant, est aussi dépendante des facteurs climatiques tels que les décharges 
post-glacaires ou les changements dans le régime des précipitations (Bull, 1991 ; Tucker et 
Slingerland, 1995 ; Reheis et al., 1996 ; Leeder et al., 1998 ; Formento-Trigilio et al., 2002 ; 
Schildgen et al., 2002), mais aussi des facteurs tectoniques tels que le piégeage de sédiments 
en arrière d’un pli (backlimb) ou le soulèvement en son front (forelimb) (Suppe et al., 1992 ; 
Burbank et al., 1996 ; Ford et al., 1997). 
L’érosion régressive nécessaire pour restaurer le profil d’équilibre local est marquée par une 
migration vers l’amont de ruptures de pente (knick points régressifs) (Bull, 1991 ; Burbank et 
Anderson, 2001), (cf. Chap.I). 
La difficulté dans l’interprétation des taux d’incision est donc de déterminer quelle est la part 
du soulèvement tectonique local et du climat.  
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Avant les années 1985-1990, la plupart des chercheurs ont mis en avant les facteurs 
climatiques, particulièrement pour le développement et l’incision des terrasses fluviatiles et il 
est évident que les terrasses peuvent être formées et incisées, même dans un état pré-
stationnaire, sous le seul contrôle des facteurs climatiques (Bull, 1991 ; Schildgen et al., 
2002). 
Dans le SE de Taiwan, le développement et l’abandon des terrasses érosives, avec des taux 
d’incision de 0.6 à 5 cm/an, c’est à dire similaires ou plus forts que ceux obtenus dans notre 
étude, ont été interprétés par Hsieh et Knuepfer (2001) comme le résultat de précipitations 
catastrophiques pendant des changements climatiques par ailleurs plus limités, bien que se 
produisant pendant un soulèvement tectonique actif. En revanche, d’autres auteurs ont insisté 
sur le soulèvement tectonique et minimisé le rôle du climat dans plusieurs régions telles que le 
Wheeler Ridge en Californie (Burbank et al., 1996 ; Mueller et Talling, 1997 ; Mueller et 
Suppe, 1997), l’avant pays (foothills) du centre de Taiwan (Delcaillau et al., 1998 ; 
Delcaillau, 2001), le nord-ouest himalayen (Wesnousky et al., 1999 ; Lavé et Avouac, 2000), 
le Tangue Nan Shan (Ganshu ouest, Chine) (Van der Woerd et al., 2001).  
Une vision intermédiaire a été adoptée par Formento-Trigilio et al. (2002), qui interprètent 
l’incision et l’abandon des terrasses de l’île Nord de la Nouvelle Zélande, comme une réponse 
à court terme des changements climatiques durant des déformations tectoniques et des 
soulèvements régionaux à long terme. L’altitude et les reliefs de cette région sont cependant 
nettement moins importants que ceux de notre région d’étude et des régions cités ci-dessus, et 
les taux d’incision au moins 10 fois inférieurs. 
 
En effet, dans la Dépression de Sta Inès (zone de Mera), nous avons calculé des taux 
d’incision compris entre 0,45 – 0,48 au Pléistocène supérieur qui augmentent jusqu’à 
aujourd’hui pour atteindre des taux de 3,03 – 3,8 depuis 906-1152 Cal BP. C’est à dire une 
moyenne de 0,61 – 0,65 cm/an du Pléistocène supérieur à aujourd’hui. 
Au niveau de la surface de Mera, les taux d’incision augmentent également depuis le 
Pléistocène supérieur, de 0,35 – 0,36 cm/an à 1,07 – 1,26 cm/an, avec une moyenne de 0,41 – 
0,43 cm/an. 
Au dos de la Cordillère du Cutucú, ils sont compris entre 0,33 et 0,46 cm/an. 
 
 
5.1 Rôle climatique dans l’incision de la zone subandine équatorienne 
 
Dans la zone de Mera, l’abandon et l’incision de la surface de Mera a eu lieu continuellement 
depuis environ 18 000 a. BP jusqu’environ 1 800 a. BP, alors que des événements climatiques 
contrastés se produisaient, incluant :  
- l’avance et le retrait de glaciers durant le Dryas récent (YD, Clapperton et al., 1997) ou 500 
ans après (Heine et Heine, 1996 ; Heine, 2000) ;  
- de graves sécheresses de 8700 à 5800 Cal. a. BP (Weng et al., 2002; Hastenrath et Kutzbach, 
1985; Behling et Hooghiemstra, 1998, 1999) ;  
- des conditions plus uniformes et plus humides avec des alternances d’événements secs et 
humides d’échelle millénaire depuis 5 800 Cal a. BP à l’actuel (Weng et al., 2002).  
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Le développement et l’incision de la terrasse T2 (Dépression du Pastaza) datée d’environ  1 
800 a. 14C BP et de T3 (Dépression de Sta Inès) datée à environ 14C 1 100 a. BP ont eu lieu 
alors que les conditions climatiques étaient relativement humides, et celles de T4, T5 et T6 
lorsque ces conditions climatiques étaient relativement sèches comme aujourd’hui (Weng et 
al., 2002).  
Dans la zone de l’Upano, l’incision des dépôts de lahars a débuté après les derniers dépôts 
fluviatiles décrits dans la zone de Cachiyacu, c’est à dire après 23 670 a. BP. Par endroit dans 
la vallée de l’Upano, la présence de différents niveaux de terrasses montre des phases de 
stabilisation dans la phase d’incision. Cependant, le manque d’information sur l’âge de ces 
surfaces empêche de comprendre leur origine. 
Il est évident que les changements climatiques, même bien marqués, ont eu de faibles impacts 
sur le développement et l’abandon des terrasses de la zone du Pastaza. Par ailleurs, ces 
terrasses étaient à des distances suffisamment éloignées des glaciers pour que l’incision ne 
soit pas le résultat de ruptures de barrages glaciaires et de plus, aucune de ces terrasses n’a 
l’âge du retrait glaciaire. 
Les taux d’incision très élevés liés à l’abandon des terrasses n’ont probablement pas été 
générés par des précipitations, même catastrophiques comme le suggèrent  Hsieh et Knuepfer 
(2001) à Taiwan.  
 
5.2 Rôle tectonique dans l’incision de la zone subandine équatorienne 
 
Les structures tectoniques locales et l’alluvionnement peuvent modifier le profil local de la 
rivière et aussi longtemps que le profil d’équilibre local n’est pas reconstitué, le taux 
d’incision dépend de l’érosion (capacité à être érodée des roches et faculté d’érosion du 
courant) du sous-bassement soulevé localement ou des sédiments ajoutés en fond de vallée 
(Meigs et al., 1996 ; Burbank et al., 1996 ; Burbank et Anderson, 2001).  
Dans la Dépression du Pastaza, les marques de déformations tectoniques des terrasses sont 
évidentes : 
- le rejet vertical de la terrasse T1 de Mera le long des chevauchements majeurs (Chapitre II, 
fig.II-24) ; 
- le basculement vers l’ouest ou vers l’est de T1 sur l’un et l’autre flanc des plis de 
propagation, provoquant des divergences ou des convergences de cette terrasse par rapport au 
Rio Pastaza actuel (fig.II-24) 
- les glissements de terrain de grande échelle qui s’initient sur les chevauchements frontaux 
principaux du système : le chevauchement de Cangaime (CAT) et le chevauchement du 
Cutucú (CUT). 
Les valeurs que nous attribuons à l’incision régionale et aux soulèvements induits par les plis 
et les chevauchements sont du même ordre de grandeur que ceux attribués au Chevauchement 
Frontal Principal de l’Himalaya (Wesnousky et al., 1999 ; Lavé et Avouac, 2000) et que ceux 
trouvés à Taiwan (Hsieh et Knuepfer, 2001).  
Le taux de soulèvement localement très élevé souligné par les chevauchements de Mirador, 
d’Autapi et du Cutucú (entre 0,5 et 1,83 cm/an) est lui-même similaire à ceux de l’Himalaya. 
Le profil du Rio Pastaza prolongé graphiquement après le contact de la faille frontale de 
Mirador, étant approximativement au même niveau que le plateau de Mera à l’est de ces 
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failles, ceci suggère que le rétablissement du profil de la rivière s’est initié au contact du 
chevauchement de Mirador. Aucune rupture de pente (knick point) n’a été décelée dans le 
profil de T1. Dans le cas de le terrasse T2, la distance entre la rupture de pente lithologique 
(Chutes d’Agoyan) et l’extrémité aval de la coulée de lave est de 16 km. Comme l’âge de 
cette coulée est comprise entre 14C 1470 et 2215 BP, cela veut dire que la migration de la 
rupture de pente a été rapide, même pour une roche dure. 
Les taux d’incision élevés le long du Pastaza indiquent qu’une très courte période (moins de 
18 000 a. BP pour T1 et moins de 1 800 a. pour T2) fut nécessaire pour la restauration du 
profil sur des distances de plusieurs dizaines de kilomètres après les événements tectoniques 
majeurs. Le réajustement régional rapide du profil d’équilibre est corroboré par la continuité 
des terrasses T1 et T2, et leur altitude moyenne au-dessus de la rivière actuelle, légèrement 
accrue en amont. Ceci est susceptible d’avoir été permis par une pente plutôt élevée du Haut 
Pastaza et plus encore par les conditions climatiques très humides. 
 
5.3 Conclusion sur la signification de l’incision 
 
Par conséquent, l’interprétation la plus probable est que l’incision, est d’origine tectonique. 
Dans ce cas, le développement et l’incision des terrasses est le résultat de l’alternance de 
périodes d’activité tectonique et de calme tectonique, conditionnés par la propagation des 
chevauchements.  
La charge sédimentaire élevée issue du bassin d’alimentation actif et de l’érosion des pentes, 
est telle, durant la quiescence tectonique, que l’érosion verticale est empêchée et la migration 
latérale favorisée, comme le suggère les terrasses d’ablation qui s’intercalent dans tout le 
processus d’incision. 
Dans la zone de Mera les vitesses d’incision ne sont pas constantes d’une unité tectonique à 
l’autre, elles sont donc en grande partie en relation avec la propagation vers l’avant-pays des 
chevauchements. 
Actuellement, la déformation semble concentrée sur les chevauchements frontaux qui 
contrôlent la ligne de glissement de terrain. 
La fig.IV-3 illustre bien comment le soulèvement régional est conditionné par l’activité du 
chevauchement frontal, alors que les chevauchements plus internes ne sont que réactivés en 
générant des soulèvements plus locaux. 
 




Figure IV-3 : Propagation des chevauchements vers l’avant-pays avec accumulation de la déformation au 
niveau du chevauchement frontal. 
 
6 La période pré-incision 
 
6.1 Origine des dépôts de la Formation Mera 
 
Les sédiments de la Formation Mera forment un fan alluvial avec un réseau en tresse, de 
rivières larges et peu profondes, qui était déjà alimenté par le Haut Pastaza.  
Le développement dans la Dépression de Sta Inès de la terrasse de comblement de Mera dans 
la continuité du plateau (cône) de Mera peut raisonnablement être attribué au retro-
comblement (backfilling) causé par un excédent de sédiments (Schumm et al., 1987). Un tel 
excès de sédiment est cohérent avec le climat chaud et humide à cette période dans la 
Dépression interandine (Heine, 2000), dans laquelle était et est toujours situé le bassin 
d’alimentation du Pastaza et les volcans qui fournissent la majorité du matériel aux dépôts 
fluviatiles.  
L’augmentation de l’érosion du bassin d’alimentation au cours d’un climat chaud et humide 
est donc plus plausible que la subsidence régionale pour expliquer le remplissage de la vallée 
du Haut Pastaza par les sédiments de Mera. Cependant, le taux de sédimentation est 
susceptible d’avoir augmenté localement à l’arrière de l’écaille de Cosanga qui est en cours de 
soulèvement, comme le montre la série condensée de la Formation Mera qui repose 
directement sur le granite d’Abitagua (cf. Chap.II, fig.II-15). 
La présence de dépôts de lahar dans la partie supérieure de la Formation Mera est moins 
significative du cadre climatique ou tectonique puisque les lahars sont des coulées de débris 
catastrophiques, essentiellement dépendants de l’histoire des volcans (voir Hall et al., 1999).  
Les niveaux organiques localisés dans les événements de lahars correspondent 
vraisemblablement aux arbres arrachés par la coulée lors de son écoulement. 
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L’âge d’environ 40 14C ka. BP du premier niveau organique inclus dans les dépôts de lahars 
de la Formation Mera supérieure, indique que ces coulées de lahars ont eu lieu au cours du 
dernier interstade (cf. Heine, 2000), ce qui signifie que le dépôt des coulées de débris 
fluviatiles sous-jacentes étaient plus anciennes, en accord avec Heine (2002) et Heine et 
Heine (1996).  
 
6.2 Origine des dépôts de la Formation Upano 
 
L’intégralité des dépôts pléistocène supérieur qui comblent la dépression à l’arrière de la 
Cordillère du Cutucú sont des dépôts de lahar qui proviennent du démantèlement du Sangay 
lors de ses deux collapses successifs. 
Les lahars sont des écoulements gravitaires saturé en eau, mélangés à des débris volcaniques, 
s’écoulant d’un volcan à vitesse rapide (Smith et Lowe, 1991). Les lahars les plus puissants 
résultent de l’apport d’une grande quantité d’eau dans la coulée, provenant soit de la présence  
de neige ou de glacier (exemple du Nevado del Ruiz, Colombie en 1985, Thouret et al., 1995) 
sur le volcan au moment de son éruption ou de son collapse, soit de la rupture d’un barrage 
suite à l’éruption (Lavigne et Thouret, 2000).  
La grande quantité de dépôts de lahars observée dans la vallée de l’Upano provient du 
caractère catastrophique de ces coulées. Le volcan est actuellement situé à 5230 m d’altitude, 
dans une période où les glaciers tropicaux sont en train de disparaître (Pouyaud et al., 1995). 
Selon Heine (2000), la limite inférieure des glaciers au cours du Pléistocène moyen et 
supérieur était située aux environs de 3500-3800 m d’altitude Les deux précédents édifices du 
volcan Sangay étaient, d’après les cicatrices des collapses, beaucoup plus hauts que l’actuel 
(Monzier et al., 1999). Donc la quantité de glace et de neige sur le volcan devait être très 
importante. Dans le même contexte, la dernière éruption du volcan Cotopaxi, a généré une 
coulée de plus de 326 km de long avec un volume de 3,8 km3 (Mothes et al., 1998). 
Les volumes que nous avons mesurés sont nettement supérieurs à ceux provoqués par les 
volcans explosifs actuels tels que le Pinatubo qui a généré plus de 1000 km2 en 4 ans. 
L’origine de ces dépôts étant ‘instantanée’ et liée à l’activité volcanique, on ne peut pas 

















La relation entre le soulèvement et l’érosion d’un front de chaîne a été étudiée par de 
nombreux auteurs, en particulier en Himalaya (Avouac et Peltzer, 1993 ; Lavé et Avouac, 
2000, 2001), mais la zone subandine d’Equateur restait un terrain d’investigation méconnu. 
La zone subandine d’Equateur, piémont de la Cordillère Orientale équatorienne, est pourtant 
caractérisée par une intense activité sismique et volcanique, des glissements de terrain de 
plusieurs dizaines de kilomètres et une incision fluviatile très forte. Il s’agit probablement de 
la partie la plus active du front oriental de la chaîne.  
Elle est déformée par un système de chevauchements relativement pentés, qui impliquent le 
socle. Le raccourcissement horizontal est faible et la déformation se manifeste en surface par 
des anticlinorium d’échelle régionale responsables de mouvements verticaux importants. 
Nos travaux sur la zone subandine d’Equateur ont été basés sur une approche 
pluridisciplinaire permettant de quantifier les taux de soulèvement et les taux d’incision, et 
d’en expliquer les origines. L’utilisation de MNT de bonne précision s’est avérée 
particulièrement efficace dans cette région couverte par une épaisse forêt tropicale humide. 
Dans la partie centrale de la zone subandine, la Dépression du Pastaza s’articule autour du Rio 
Pastaza, principal tributaire de la région, qui draine les sédiments de la Dépression 
Interandine et de la Cordillère Orientale, et s’écoule dans le Haut Bassin Amazonien après 
avoir traversé les différentes écailles chevauchantes à vergence est du prisme orogénique.  
 
Au sud, la Cordillère du Cutucú est une antiforme complexe qui s’est propagée au front de la 
Cordillère Orientale. Elle est structurée par un système de chevauchements N-S, hérité de 
l’inversion tectonique d’un rift d’âge triasique à jurassique. Entre le front de chevauchement 
de la Cordillère Orientale et la Cordillère du Cutucú, s’est développée la vallée du Rio Upano 
qui a été brusquement comblée par des dépôts de lahar provenant du volcan Sangay, puis re-
incisée.  
 
La présence d’une surface morphologique régionale, de plus de 3 000 km2, qui correspond au 
sommet des cônes alluviaux du Pastaza et du volcan Sangay – que nous avons baptisée la 
surface Mera-Upano -, a permis de mesurer l’incision des rios Pastaza et Upano, et la 
déformation par les plis de propagation et les chevauchements de l’est de la Cordillère 
Orientale et de la zone zubandine. 
Cette surface a pu être datée entre 17 920 14C a BP, au nord, et 23 670 14C a BP, au sud, grâce 
à la présence de troncs d’arbres préservés dans des dépôts de lahar ou des niveaux fluviatiles. 
Les vitesses d’incision calculées à partir de ces datations varient entre 0,33 et 0,48 cm/an. Ces 
incisions augmentent du Pléistocène supérieur à l’Actuel. Elles sont du même ordre de 
grandeur ou inférieures aux vitesses de soulèvement mesurées (entre 0,19 et 1,83 cm/an) au 
niveau des structures chevauchantes. Ces valeurs de soulèvement montrent que la surrection 
est de plus en plus forte en allant vers l’est, ce qui est en accord avec une propagation en 
séquence prograde (forward sequence) des chevauchements vers l’avant-pays.  
En effet, les taux de soulèvement locaux les plus forts ont été mesurés au niveau des 
chevauchements frontaux de la Cordillère du Cutucú, qui correspondent aussi plus au nord 
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aux chevauchements frontaux de la Dépression du Pastaza. Ces mouvements verticaux ont 
plusieurs fois modifié le réseau hydrographique, dont nous avons pu reconstituer l’évolution. 
La manifestation la plus spectaculaire de ces modifications est l’écoulement du Rio Upano 
qui s’est inversé il y a environ 30 000 ans à la suite d’un basculement tectonique généralisé 
vers le sud, du aux rejets verticaux très importants des chevauchements frontaux dans la 
Dépression du Pastaza. D’autres phénomènes, moins spectaculaires et plus locaux, ont été mis 
en évidence, comme la déviation du Rio Pastaza contrôlée par la croissance de l’anticlinal 
Mirador associé aux chevauchements. Le soulèvement rapide des culminations axiales des 
anticlinaux semble être plus efficace pour détourner les rivières que la puissance du courant 
pour inciser les plis en croissance. 
 
Le front de déformation subandin est jalonné par un ensemble de glissements de terrain de 
plusieurs dizaines de kilomètres, qui engendrent une rupture de pente d’environ 500 m. Cet 
escarpement longe approximativement du nord au sud les deux chevauchements frontaux de 
la zone subandine sur plus de 70 km. Il est directement contrôlé par le front de déformation 
subandin qui soulève rapidement l’ensemble de la zone subandine, sans que l’érosion puisse 
équilibrer la formation de relief.  
 
Les taux de soulèvement et d’érosion mesurés dans la zone subandine d’Equateur sont très 
élevés par rapport à d’autres régions caractérisées pour leur déformation très active, comme le 
NW himalayen (Lavé et Avouac, 2000, 2001) ou la zone de Huangarua River en Nouvelle 
Zélande (Formento-Trigilio et al., 2002). 
 
Les taux d’incision moins forts que les taux de soulèvement, le méga-glissement de terrain 
qui jalonne le front des chevauchements subandins, la déviation des rivières plutôt que 
l’incision des structures en soulèvement, confirment que la zone subandine équatorienne se 
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Abstract - Although markedly narrower than the nearby Peruvian/Bolivian and Colombian 
Andes, the eastern Ecuadorian Andes appear as a fold and thrust belt adjacent to a continental 
foredeep represented now by the world largest tropical alluvial megafan debouching into the 
Amazonian lowland. Very active volcanism, frequent earthquakes, large-scale landslides, and 
strong fluvial erosion indicate pre-steady state behaviour. Analysis of tectonic structures, 
drainage, and fluvial terraces, supported by 14C dating, indicate rapid tectonic uplift of the 
wedge-top : (1) the mighty Pastaza River was diverted two times as a result of thrust-fold 
growth, (2) thrust-related large-scale landslides controlled the new formed rivers, (3) the 
drainage shows a brutal change from immature to mature, with a well-defined hinge line 
representing the probable outer limit to landslide control, (4) although the upper surface of the 
megafan dated at ~18,000 14C yr BP. probably formed as a result of a cool and arid climate 
during the LGM, the Holocene strath terraces were results of tectonic activity. Average 
incision rates were very high (0.4 to 2.8 cm yr-1), increasing from 18,00014C yr. BP. to now. A 
comparison of these values with fold and thrust fault uplift rates enables us distinguishing 
between very rapid ‘regional’ uplift and thrust-related ‘local’ incision/uplift relatively 
moderate except for the foremost thrust-folds. Regional uplift has affected the Subandean 
Zone and Eastern Cordillera as a whole, and is likely to have been caused by a regional-scale 
low angle thrust ramp underlying the Subandean and Eastern Cordilleran thrust sheets, and 










 Young active (pre-steady state) mountain belts are characterized by growing relief and 
increase in mean elevation (Hovius et al., 1998). Relief growth results in an increase in slope, 
frequent landslides (Hovius et al., 1998; Allen and Hovius, 1998), development in areas 
distant from the major antecedent rivers of new (immature) fluvial networks (Jackson et al., 
1996; Delcaillau et al. 1998) frequently initiated from large landslides (Hovius et al., 1998), 
and partial or complete diversion of antecedent rivers by growing folds (Burbank et al., 1996; 
Jackson et al., 1996). Young mountain ranges are also characterized by erosion and incision 
rates much higher (up to 1cm yr-1, Lavé, 1997; Lavé and Avouac, 2000; Hsieh and Knuepfer, 
2001) than steady state mountains or mountains transiting from pre-steady to steady state 
(1mm yr-1 or less, Sugai and Ohmori, 1999; Meigs et al., 1999; Formento-Trigilio et al., 
2002). 
 The Ecuadorian Andes (Fig. 1) are characterized by frequent earthquakes (Yepes et al., 
1996; Baby et al., 2002), numerous active volcanoes (Hall, 1977), and large-scale landslides 
(well apparent in satellital photographs and DEM, Fig. 2), which strongly suggests that they 
behave as an active young range. 
The Ecuadorian Andes have been shown to have risen during the whole Neogene 
(Delfaud et al., 1999; Spikings et al., 2000; Hungerbühler.et al., 2002; Christophoul et al., 
2002), with elevations and uplift rates similar to the nearby Peruvian and Bolivian Andes to 
the south and Colombian Andes to the north (Cooper et al., 1995; Horton, 1999; Horton and 
DeCelles, 2000; Gil Rodriguez et al., 2001). Although being markedly narrower than the 
Peruvian/Bolivian and Colombian Andes, the Ecuadorian Andes are, in the same way, 
constituted in their eastern part by a fold and thrust belt. Small-sized depositional areas filled 
with Pleistocene sediment have been preserved in the thrust-fold belt, which allow it to be 
interpreted as the wedge-top of the foreland basin system (DeCelles and Giles, 1996; Horton 
and DeCelles, 2000).  
 The most spectacular characteristics of this area is the presence in front of the thrust 
and fold belt, of a large-scale humid tropical alluvial fan, the Pastaza megafan, which, with an 
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area of 60,000km2, can be considered as the largest in the world (Räsänen et al., 1992). This 
modern megafan is situated above the Neogene fan (Christophoul et al., 2002). It covers the 
arcuate depression of the northern Andes, which constitutes a great part of the eastern 
catchment of the Amazon basin and feed most of the ‘white rivers’ that represent the Andean 
contribution to the Amazon. In spite of the forest cover, the slightly deformed hardened 
surface of this fan, the Mera plateau, offers a unique opportunity of studying recent 
propagation of fold and thrust structures, development of landslides, and fluvial incision. 
 The present study develops a geomorphic approach supported by incision rate 
measurements aimed at arriving to a better knowledge of the characteristics and evolution of a 
modern continental wedge-top – foredeep transition in a region where the tectonic contraction 
in the thrust-fold belt proceeded and still proceeds together with widening and eastward 
expansion of a single continental foreland basin (continental foredeep). 
 
 
2. Geological and climatic setting 
 
 The study area covers the Eastern Cordillera, the Subandean Zone and the western 
(apical) part of the Pastaza megafan which pertains to the Amazonian retroforeland basin 
(Figs. 1, 2). The Eastern Cordillera is made up of metamorphic rocks (gneisses and 
metasediments), of Palaeozoic to Jurassic age, intruded by Jurassic granitoids (Aspden and 
Litherland, 1992). These overthrust the Subandean Zone, represented by the Cosanga 
(Abitagua) thrust sheet, and the thrust-related antiformal culminations of Napo and Cutucu 
separated by the ‘Pastaza depression’, in which is localized the apex of the Pastaza megafan 
(Figs. 2, 3). Smaller-sized thrust fault related antiformal culminations are observed in the 
‘Pastaza Depression’ (Figs. 3-5). The eastern Cordillera and Subandean thrust faults are very 
active to-day as shown by numerous recent earthquakes, including the 1987 Baeza (Ms = 6.9) 
and 1995 Macas (Ms = 6.8) seismic events (Harvard catalog, 1973-2000; Yepez et al., 1996; 
Baby et al., 2002). Moreover, the majority of the 55 active volcanoes in Ecuador (Hall, 1977; 
Hall and Beate, 1991) are situated in the Interandean Depression and the Eastern Cordillera 
and three, the Reventador, the Sumaco and the Sangay, are located in the Subandean zone. 
These are calk-alkaline to shoshonitic (Barragan et al., 1998; Hall et al., 1999, Bourdon et al., 
1998, 1999, 2002, Monzier et al., 1999), which can be related to a subduction context. The 
presence of a shoshonitic volcano (Sumaco) in the foreland-basin (Barragan et al., 1998) is to 
be stressed as being rather rare (Roddaz et al., 2002). 
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 The construction of the Pastaza megafan started approximately at the Miocene – 
Pliocene boundary (Baby et al., 1999; Christophoul et al., 2001, 2002) and continued until the 
late Pleistocene. Four formations have been recognized : the Chalcana Fm., of Upper 
Oligocene through Miocene age, the Arajuno Fm., of late Miocene age (Tschopp, 1953; 
Baldock, 1982; Rosero, 1999), the Chambira Fm. (Tschopp, 1953; Baldock, 1982), of late 
Miocene through Pliocene/early Pleistocene age and the Mesa/Mera Fm. (Tschopp, 1953; 
Baldock, 1982) of late Pleistocene age (Liu and Colinvaux, 1985). All these formations were 
deposited in a single depocentre, east of the Pastaza depression. A sedimentological study of 
the sedimentary infill (Christophoul et al., 2002) enable to define an evolution of the fluvial 
system from an alluvial plain (Chalcana and Arajuno formations) to an alluvial fan with a 
topographic slope increasing in the same time as the drainage changed from mostly 
longitudinal to transverse (Chambira and Mesa/Mera formations). This evolution, 
corroborated by Zircon and Apatite Fission Tracks Analyses (AFTA) in the northern Eastern 
Cordillera (Spikings and al., 2000; Hungerbühler et al., 2002), indicates that uplift of the 
Eastern Cordillera progressed in Ecuador throughout the Neogene (Christophoul et al., 2002). 
The early(?) to late Pleistocene deposits considered in the present paper correspond to 
the Mesa/Mera formation. In the west, this formation comprises coarse conglomerates with 
lithofacies Gmm to Gmc (Miall, 1996) characteristic of debris flow deposits where volcanic 
pebbles included in a volcanic sandy to silty matrix are predominant. Boulders (>1m) and 
smaller sized debris of granite and gneiss have also been observed (Tschopp, 1953). 
Eastward, the conglomerates are less coarse and form stacked large and shallow channels with 
lithofacies Gt (Miall, 1996). Overall, these deposits can be interpreted as representing large 
gravel-braided rivers, lacking mudflow deposits in their distal part (Christophoul et al, 2002). 
Palaeocurrent data indicate a west-east mean flow direction in the west diverging to SW-NE 
and NW-SE in the east. Together these data indicate a typical alluvial fan drainage system in a 
depositional phase (Räsänen et al., 1992; Christophoul et al., 2002). Holocene deposits are 
predominantly volcaniclastic debris flows interbedded with metamorphic clast-bearing fluvial 
strata. These deposits are observed in a series of strath terraces formed along the major rivers, 
along road sections, and in the edge of the Mera plateau. The terraces formed along the Rio 
Pastaza that is the most important river of the study area draining the flanks of six 
stratovolcanoes (Cotopaxi, Sangay, Tunguharua, Altar, Chimborazo, and Carihuairazo), will 
be detailed hereafter. 
 The depositional period considered in the present paper covers the Last Glacial 
Maximum (LGM), the Younger Dryas (YD) and the Holocene interglacial. According to 
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Heine (2000), climatic conditions during the LGM were dry and cool in the Ecuadorian 
Andes. A local interstadial glacier retreat in the Interandean Depression at ca. 18,000 14C yr 
BP, that is, during the coolest period of the LGM, has been attributed to increasing aridity 
(Heine, 2000). Lack of glacier retreat at this time in the eastern slopes should be due to the 
greater humidity of these slopes (Heine 2000). For Clapperton et al. (1997), a significant re-
advance of glaciers occurred during the YD (11,000 to 10,000 14Cyr BP), whereas for Heine 
and Heine (1996) and Heine (1995, 2000), this advance was 500 years later. Afterward, moist 
tropical rain forest developed throughout the Holocene with, however, climatic oscillations 
recorded by vegetational changes (Weng et al., 2002). According to the latter authors, severe 
droughts occurred in the period 8700-5800 cal yr. BP, and should be correlated with other 
records from Amazonia, adjacent savannas and the Andes (Hastenrath and Kutzbach, 1985; 
Frost, 1988; Behling and Hooghiemstra, 1998, 1999). This period was followed by more 
uniform and wetter conditions with alternating wetter and drier millennial-scale events (Weng 
et al., 2002).  
 
 
3. Structure of the Eastern Cordillera and Subandean Zone 
 
 The Eastern Cordillera is constituted by a sequence of east-verging thrusts involving 
the metamorphic/plutonic and Palaeozoic, Triassic and Jurassic basement (Pratt et al., 2002) 
whereas Mesozoic strata are also involved in the fold and thrust structures of the Subandean 
Zone (Figs. 3, 4). The upper Pastaza valley traverses five of these thrusts and related folds, 
from west to east, the Subandean fault, the Santa Ines fault-bend fold deforming the Santa 
Ines depression, the Cosanga fault-bend fold transporting the Abitagua granite over the 
‘Pastaza Depression’, the Mirador and the Bobonaza thrust fault-propagation folds (Fig. 3) 
deforming Palaeozoic to Jurassic basement strata and in a less extent the Mesa/Mera 
formation. The Mirador and Bobonaza anticlines are characterized by well-marked axial 
culminations, which are responsible for an apparent east-west doming in the centre of the 









4. Geomorphology and drainage 
 
The Mera plateau is well apparent in the proximal part of the fan (the ‘mesa of Mera’, 
as originally termed by Tschopp, 1953), with elevations between 1100 and 1000m asl, and 90 
to 135m above the present day Rio Pastaza. This plateau corresponds to the hardened surface 
of the modern Pastaza megafan (Figs. 2, 3) and appears as a well-defined morphologic marker 
which may be interpreted as a pediment (Heine, 1994) or a glacis. This surface will be used 
hereafter as a reference for studying tectonic deformation. The Mesa/Mera Fm. is formed 
there of 50 to 80m of well consolidated conglomeratic debris flows overlain by lahar deposits. 
The plateau edge is marked by a semi-circular aggregate of large ( 5 km) spoon-shaped 
landslide scars, cutting the Mesa/Mera Fm. and underlying deposits (Figs. 2, 3, 4). The 
landslide scar line is situated at ~25 to 50 km to the east of the apex of the fan, near Puyo, 
approximately in continuity with the front of the Napo and Cutucu thrust culminations (Figs. 
2, 3, 4). Vertical failure is as high as 500 m and the landslide line forms a major topographic 
jump in the present-day surface of the fan. Landsliding is still active to-day killing peoples 
and frequently destroying roads. Downstream of the landslide scar line, the modern fan 
surface reappears near the 76.5 W meridian.  
The drainage is characterized by the presence of two major antecedent rivers, the Rio 
Napo (and its principal tributary, the Rio Aguarico) to the north, and the Rio Pastaza (main 
tributary of the Rio Marañon in Peru) to the south, with catchments situated in the eastern 
slopes of the western Cordillera and the Interandean Depression, and newly formed drains 
sourced inside of the megafan (Fig. 4). 
The antecedent rivers traverse the eastern Cordillera, passing through the ‘Pastaza 
depression’, and are at the origin of the ‘Pastaza megafan’ (Räsänen et al., 1992; Christophoul 
et al., 2002). To-day, the Rio Pastaza and the Rio Napo diverge and flow on either side of the 
megafan, the Rio Pastaza taking a direction sub-parallel to the range east of the Cutucu dome. 
The watershed divide (and the axis of the fan) appears to be determined by the axial 
culminations aligned E-W of the Mirador and Bobonaza anticlines that deform the surface of 
the Mera plateau (Figs. 2, 4). A marked diversion of the modern Rio Pastaza from west-east to 
northwest-southeast occurs on the rear of the Mirador anticline (Figs. 2, 3, 4, 5). A somewhat 
older diversion of the Pastaza is visible to the west along the Santa Ines thrust-fault and the 
western boundary of the Abitagua granite (Figs. 2, 3, 4). 
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The newly formed drains fan out from a common catchment determined by the 
landslide scar line (Fig. 4). The streams issued from the landslide walls incise the chaotic 
deposits remaining from the debris lobes formed as a result of failure of the Mesa-Mera and 
underlying formations (Fig. 2). The morphology of the valley-head landslide structures is well 
preserved, and fluvial headward erosion cause only few of the newly formed streams to 
propagate upstream of the landslide scar line (Figs. 2, 4). Catchment expansion is mainly 
determined by backward propagation of the landslide scars. One recent stream, the Rio Puyo 
positioned in prolongation of the uppermost Pastaza valley and presently sourced in the 
forelimb of the Cosanga (Abitagua) fault-bend fold, traverses the Mirador anticline and passes 
just east of the northern landslide scar line (Figs. 3, 4). 
The streams issued from the landslide-headed valleys display elongate sub-basins, 
sub-parallel drains, and tributaries at low angle to the main channels (Fig. 4). Stream order 
(Strähler, 1952) of the main tributaries of the Pastaza or Napo rivers is low (3). As shown 
above, fluvial headward erosion is limited and adaptation to pre-existing tectonic structures is 
poorly marked. All these elements indicate immaturity of the drainage (Deffontaines and 
Chorowicz, 1991; Delcaillau et al., 1998).  
On the northern side of the Mera plateau facing the Napo antiform, no major 
landslides have been observed and headward erosion proceeds from the north by tributaries of 
the Napo River (Fig. 4). The drainage pattern is, however, immature and similar to that of 
eastern streams issued from the landslides. The absence of major landslides in this area could 
be explained by its situation in prolongation of the Napo antiformal culmination. 
Another significant feature of the proximal part of the Pastaza megafan is that the 
newly formed rivers as well as the antecedent ones are all incising the Mesa/Mera Fm. and 
underlying sediment, and no overbank sedimentation has been observed. There, the Holocene 
terraces are strath terraces, with limited lateral expansion, even though thickness of alluvium 
may attain ~3 m (Figs. 5, 7).  
The drainage in the distal Pastaza fan (Amazonian lowland) differs considerably from 
that of the proximal part (Fig. 4). At 100 km downstream of the landslide scar line, fluvial 
incision gives rise to valley-and-range structures characteristic of the Amazonian foreland 
with large meandering valleys separated by low elevation and flat interfluves where traces of 
recent avulsions can be identified, as in the Peruvian lowland to the south-east of the studied 
area (Räsänen et al, 1992). The drainage network is dendritic, the sub-basins are more 
isotropic, the tributaries are at high angle to the main channels, and the order of the main 
Annexe 1 
 151
tributaries of the Pastaza-Marañon and Napo-Aguarico rivers higher (4 to 5 instead of 3), 
which indicates a significantly greater maturity and a lower topographic slope. 
 
 
5. Terraces of the Puyo area 
 
Stepped strath terraces are observed in the Mera-Puyo area (Figs. 5, 8a). The Mera 
plateau forms the higher of the terraces and the reference level in the Mera-Puyo area, and 
along the Pastaza and Alpayacu valleys. For convenience and contrary to the common use, the 
Mera terrace will be termed T1 and the younger ones T2 to T6. As pointed out above (see also 
Heine, 1994), the Mera plateau marks the upper surface of the modern Pastaza fan. The 
presence of higher terraces is suspected, notably on the Cosanga thrust sheet and, more to the 
east, on top of the Mirador anticline, but the forest cover and the deformation structures did 
not allow a systematic study. Along the Pastaza valley, a lower strath terrace T2 bevelled into 
the Mera deposits is situated 70m below the Mera plateau (terrace) and 20m above the 
Pastaza. Three strath terraces are bevelled in the Mesa/Mera Fm. in the right/western bank of 
the Rio Alpayacu, which is a left-bank tributary of the Pastaza. The Rio Alpayacu flows along 
the trace of the Cosanga thrust fault, between the forelimb of the Cosanga anticline and the 
backlimb of the Mirador anticline, and drains the Abitagua granite. The orientation of this 
river and its situation in the forelimb of the Cosanga anticline is responsible for the 
development of a spectacular asymmetrical arrangement of the strath terraces (Fig. 5c). All 
are covered with a thin blanket of non-weathered granitic clasts included in an arenaceous 
matrix originating from the nearby Abitagua granite, infilling shallow and large fluvial 
channels. 
The age of the Mera Fm. in the type locality of Mera has recently been discussed. 
According to Liu and Collinvaux (1985), two forest beds separated by consolidated lahar 
deposits have been dated at 26,500 14C yr. BP and 33,50014C yr. BP, respectively. These ages 
have been disputed by Heine (1994, 2000) who obtained ages of 33,700 and 40,55014C yr. BP 
in a single forest bed overlying lahar deposits he correlates with Liu and Collinvaux’(1985) 
upper bed, and concluded that Liu and Colinvaux’ (1985) ages are contaminated. New 14C 
dating has been performed at the Beta Analytic Inc.Laboratory (Miami, Florida, USA) where 
pre-treatments applied to samples remove all potential contaminants (see the website 
http://www.radiocarbon.com/pretreatment.htm). Two forest beds have been dated, the upper 
one along a new road section in sediments of the Rio Alpayacu, and the lower one along a 
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section of the main road of the Pastaza valley at ~ 1km from the preceding (Fig. 6). The 
Alpayacu section (X : 78°06’34.92” W; Y: 01°27’20.16”S; Z: 1100m a.s.l., Fig. 6) comprises 
a basal part made of unsorted angular volcanic clasts included in an ash-rich silty-sandy 
volcanic matrix (lithofacies Gmm, Gmg, Miall, 1996) probably representing the upper part of 
a lahar flow. The upper surface of the lahar is hardened, with the presence of an oxidized 
crust, and represents the widespread preserved Mera plateau surface. This is succeeded by 
three units of fluvial deposits with thicknesses of 1 m or less. Each unit is composed of well 
sorted and rounded non-weathered granitic gravels, with dimensions of 15 to <1cm, in a 
poorly weathered arenaceous matrix whose amount increases from bottom to top. This matrix 
grades upward to a more silty material where organic matter becomes more and more 
important. The clasts are frequently imbricate at the base of the unit and show well-
characterized trough cross bedding (lithofacies Gt). These units form shallow and large 
channels with an erosive base, and could be interpreted as braided to wandering rivers flowing 
onto the hardened surface of the lahars. The dated ‘forest bed’ is situated at the top of the 
lowest channel. It appears as woody twigs up to 15cm in diameter embedded in the silty-
organic matrix containing also non-weathered gravels of more than 1cm in size. Locally, 
woody twigs are found in gravel-rich trough cross beds. This indicates that wooden fragments 
were transported by rivers, although probably originating from river banks or log dams. The 
14C age is of 17,920±100 yr. BP (BETA-144644). The fluvial deposits are blanketed by a 
white tuffaceous loam, upon which developed the modern soil.  
In the Mera section, near the Pastaza (Figs. 5, 6) the lower part of the sediment is 
composed of rounded clasts (mainly volcaniclastic with minor metamorphic fragments from 
the Eastern Cordillera) with dimensions ranging from <1cm to 20-50 cm, rather well sorted, 
included in a volcanic sandy matrix (Gh, Gcm). These are arranged into at least, three units15 
m thick, with poorly convex erosional bases, corresponding to large and shallow channels. 
The median part (20m) is made up of unsorted angular andesitic clasts (60%) included in an 
ash-rich silty-sandy matrix (lithofacies Gmm, Gmg). These beds are likely to represent lahar 
deposits. The upper part of the section (5m) is represented by matrix-supported deposits with 
non-weathered granitic clasts included in an arenaceous matrix, and containing organic 
remnants, representing the Alpayacu upper deposits. These are covered with the same white 
tuffaceous loam. A ‘forest bed’ has been found at 7-8m over the base of the lahar flows (Fig. 
6a). The 14C age is of 40,580±1030 yr. BP. (BETA-169315). No ‘forest beds’ have been 
found on the other bank of the Rio Pastaza (Fig. 5). We believe that the so-called forest beds 
are discontinuous remnants or local accumulations of trees (log dams?) preserved or 
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transported by lahar flows, as was the upper ‘forest bed’. This may explain the differing 14C 
ages given by Colinvaux et al. (1985), Bush et al., (1990), Heine (1994) and us on nearby but 
different outcrops.  
 At Mera, T2 strath terrace is covered with silts containing rare andesitic clasts 
(lithofacies Sh, Fm), representing overbank deposits. This is overlain by a black layer of 
volcanic ashes including carbonized wood that gave 14C ages of 1800±50 yr. BP (BETA-
168282). 
 
6. Terraces of the upper Pastaza valley. 
 
 Discontinuous strath terraces are observed along the upper Pastaza valley where 
traversing the Eastern Cordillera and the western Subandean Zone. Only recent terraces have 
been identified and correlated. The upper Pastaza valley appears in the Eastern Cordillera as a 
narrow and deeply incised valley and few terraces can be followed in continuity. The more 
complete succession is exposed in the Santa Ines depression, which appears as a marked 
enlargement of the valley at the junction between the Rio Pastaza and the Rio Topo (Figs. 7, 
8b). The Santa Ines depression is situated on the backlimb of the Cosanga anticline (Fig. 2b) 
and is filled with Mesa/Mera deposits, whose upper surface forms the upper fluvial terrace 
T1. This terrace is at 1400m a.s.l. and 120m to 135m above the present-day Pastaza, and, 
although 30m higher, should be correlated stratigraphically and geometrically with the Mera 
plateau. The sediment is formed by debris flows with matrix-supported and more or less well-
sorted rounded clasts (lithofacies Gci, Gcm), overlain by unsorted, matrix-supported angular 
clasts probably representing lahar deposits. This shows that the lithological succession is 
similar to that observed at Mera. T 1 terrace is no longer visible to the west. 
 Five younger strath terraces are observed in the Santa Ines depression (Figs. 7, 8b). In 
any case, lateral expansion is limited. Terrace T2 is sealed there by a rather thick lava flow, 
made of a two pyroxene andesite, issued from the Tungurahua, 30 km upstream, and known 
as the ‘Juive Chico Pre-historic flow’ (Hall et al., 1999). Therefore, the base of this lava flow 
can be used as a chronologic and elevation reference level for the entire upper Pastaza. Its 
thickness varies from 80m in the west (Baños) to 15m in the east (San Francisco). According 
to Hall et al. (1999), this lava flow postdates a scoria-rich pyroclastic flow containing 
charcoal dated at 2215±90 14C yr. BP and predates an ash fall layer in which charcoal gave a 
14C age of 1470±85 yr. BP. The elevation of this terrace above the Pastaza varies from 30m in 
the west to 45m in the east. Although the age of the fluvial deposits underlying the lava flow 
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cannot be determined, the ages above constrain the age of contact between the lava flow and 
the fluvial deposits. This enables us to correlate the terrace T2 of the upper Pastaza with the 
lower fluvial terrace of the Mera area dated at 1800±50 14C yr. BP. 
 T3 terrace is only found in the left side of the Pastaza. This terrace appears as a strath 
terrace bevelled in the Mesa/Mera deposits 35 m above the modern Rio Pastaza and is 
covered with flood plain deposits 2 to 3m thick (Fig. 7b, 8b). Pits excavated in these deposits 
showed sandy loam and clay horizons with disseminated charcoal at depths between 0.8 and 
1m. Dating of charcoal at the University of Lyon (France) gave a 14C age of 1070±65yr. BP 
(LY 11080). 
 T4 and T5 strath terraces are 15 and 10m above the river. T6 terrace corresponds to 
the deposits of the major bed of the present-day Pastaza River. 
 T3 to T6 terraces are not found in the west, upstream of the Santa Ines depression, 
because of the presence of the lava flow and the sub-vertical incision at the contact between 
this lava flow and the metamorphic basement. 
 
7. Incision and fault uplift rates 
 
 Near Mera, the Mera plateau/ T1 terrace situated 90 m above the present-day river 
having a 14C age of 17,920±100 yr. BP gives a minimum average incision rate of ~0.5 cm yr-1 
from 18,000 yr. BP to now. If we consider the incision necessary to bevel T2 terrace, this 
gives a minimum average incision rate of 0.43 cm yr-1. Incision of T2 terrace dated at 
1800±50 14C yr. BP (1712 cal yr. BP.) until to-day gives a markedly higher minimum average 
incision rate of ~1.10 cm yr-1 (Fig. 11a)  
 In the Santa Ines depression, incision of T1 and underlying Mesa/Mera sediments 
(120m) gives a minimum average incision rate of 0.67 cm yr-1. Incision achieved until the 
formation of T2 (75m in ~1800 yr) gives a minimum average rate of 0.46 cm yr-1 (Fig. 11a). 
Incision of the fluvial deposits underlying T2 is likely to have been significantly delayed by 
the presence of the less erodible Juive Chico Pre-historic lava flow. However, the presence of 
such a relatively thick and strong bed must have enhanced local headward erosion by 
downfalling the relative local base level. The well-known Agoyan falls, now situated along 
the contact between the lava and the basement (Fig. 9), are likely to represent a retreating 
knick point. To avoid problems relating to the incision of the lava flow, minimum average 
incision has been calculated using the base of the lava flow as the reference level. When doing 
so, incision of the sediment underlying T2 gives a minimum average rate of 2.22 cm yr-1 
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whereas the incision from the formation of T2 to the formation of T3 is of 1.36 cm yr-1 (Fig. 
11a). Incision from the formation of T3 to present is 2.80 yr.-1 (Fig. 11a). This indicates a 
marked increase in incision rate from late Pleistocene to now (Fig. 11a). Recent incision 
cannot be known because of the absence of reliable dating, but present-day rapid incision is 
shown by very fast scouring under the base of bridges recently built near Quito.  
 At about 20km to the west of Santa Ines, near the village of Baños, the incised 
thickness of T2 deposits is ~30m and the average incision rate of ~1.7 cm yr-1(Fig. 11a), 
which is less rapid than at Santa Ines 
 In order to define the incision profile and the deformation of the terraces, a section 
was constructed along the Pastaza valley (Fig. 10) using 1/50,000 maps, air-photos and 
Savane software (©IRD), and controlled by GPS measurements. The long profile of the Rio 
Pastaza was taken as the reference level (see Lavé and Avouac, 2000; Formento-Trigilio et 
al., 2002). As expected, this section shows a divergence of T1 and T2 terraces with respect to 
the present day profile of the Rio Pastaza in the backlimb of the Santa Ines-Cosanga, Mirador 
and Bobonaza folds and a convergence in the forelimbs of the Santa Ines-Cosanga and 
Mirador anticlines. This section also shows vertical offsets of ~20-25m along the major thrust 
faults situated west of the Mirador fold and 120m along the Mirador forethrust fault. 
 Estimates of incision from the geometrical construction of the profile of the folded 
terrace T1 (assumed to be kink-shaped) gives maximum values of ~0.83 cm yr-1 for the 
Cosanga fold and ~0.56 cm yr.-1 for the Mirador fold (Fig. 11b). Subtracting the projected 
river profile from the profile of the folded terrace T1 allows separating the incision resulting 
from fold growth from ‘regional’ incision assumed to be constant in the considered thrust 
sheet. In the hinge of the Santa Ines-Cosanga anticline, the projected profile of T1 is 30m 
above the projected river profile, which gives a fold uplift rate of ~0.16 cm yr.-1. The same 
calculation procedure gives a fold uplift rate of 0.25 cm yr.-1 for the Mirador anticline 
(backthrust fault offset not comprised). Adding thrust fault offset rate to fold uplift rate gives 
fault-and-thrust uplift rate, that is, local tectonic uplift. Thrust fault offset is of 23±1m along 
the Cosanga thrust fault, in front of the Cosanga fold and of 15±1m along the Mirador 
backthrust fault. This gives local uplift rates of ~0.12cm yr-1, ~0.08cm yr-1, respectively. The 
offset of 120m along the Mirador forethrust fault gives an uplift rate of 0.66cm yr.-1 (Fig. 
11b). Adding these to fault offsets arrive to values of 0.28 cm yr-1 for the Cosanga thrust and 
fold and ~1 cm yr.-1 for the Mirador fold and thrust. Because of the diversion of the Rio 
Pastaza immediately west of the Mirador fold, fault offset along the Mirador forethrust fault 
cannot be directly compared with incision rates obtained using the long profile of the Pastaza. 
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However, if the profile of the Pastaza River is prolonged graphically down to the contact of 
the Mirador frontal fault, it appears that this profile is approximately at the same level as the 
Mera plateau on the eastern side of this fault (Fig. 10), which indicates that ‘regional’ incision 
is there practically identical to fault uplift. Measuring the rates of fold uplift and fault slip 
along the Mirador backthrust fault with respect to the prolonged profile of the Pastaza gives 
an uplift rate of 0.33cm yr.-1. It is of interest to note that in the Pastaza valley, 3km south of 
the section, the fault offset along the same Mirador backthrust fault vanishes and those along 
two forethrust fault branches are reduced to 18±1 and 21±1 m, which gives fault uplift rates of 
~0.1±0.01 to 0.12±0.01 cm yr.-1. It was impossible there to measure the angle between T1 and 
the river profile. These data compared with those 3km to the north are other evidence that the 
faster growth of the axial culmination of the Mirador fault is related to a greater displacement 
rate along the Mirador forethrust fault. This also suggests that the Mirador thrust-fold 
continued to propagate after the Pastaza River was diverted.  
 It was possible to measure the angle between the terrace T2 and the river profile in the 
upper Pastaza valley thanks to the thickness of sediment underlying the ‘Juive Chico pre-
historic’ lava flow from the village of Baños (30m) to the village of San Francisco (45m). 





8.1. Tectonic controls of drainage 
 
8.1.1. Diversion of the Rio Pastaza 
 The upper Pastaza valley where crossing the Eastern Cordillera is directed E-W, and 
appears to be in continuity the axis of the fan. As shown earlier (Christophoul et al., 2002), 
the ‘palaeo’ Pastaza fed the Pastaza fan from at least the Pliocene to the late Pleistocene, that 
is, until the development of the Mera plateau we have shown to be aged of ~18 000 yr. BP. 
The diversion of the Pastaza from the axis of the fan by the Cosanga thrust being associated 
with an unusually high deposition rate of Pleistocene sediments in the Santa Ines depression 
strongly suggests that both diversion and deposition are related to the propagation of the 
Cosanga thrust (Fig. 12). The Rio Puyo flowing west-east in the prolongation of the upper 
Pastaza valley (Figs. 3, 4) is likely to represent the former downstream continuation of the 
Pastaza valley (Fig. 12a). A wind gap situated in prolongation of the upper Pastaza west of the 
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present-day source of the Rio Puyo is thus likely to represent the uplifted former water gap 
through which the Pastaza traversed the Cosanga thrust sheet. Careful observation of air 
photos reveals that the Rio Puyo was initially sourced in the wind after the Pastaza was 
diverted, and was only recently disconnected from this source when captured by the Rio 
Alpayacu. The Rio Alpayacu flowing in the front-syncline of the Casanga thrust-fold is likely 
to have formed as a result of thrust propagation. The antecedence with respect to the Mirador 
fold of the Rio Puyo and also of the nearby Rio Anzu to the north, is obvious because the 
Mera strata and the Mera plateau are deformed, although less than the basement strata, by the 
fold (Fig. 2, 3a, 10a, b) and no younger depositional events can have been responsible for an 
eventual surimposition. The diversion of the modern Pastaza in the rear of the Mirador fold 
and the presence of a wind gap in the fold, in prolongation of the upper Pastaza valley, is well 
apparent in air photos (CLIRSEN, IGM Ecuador, R 40 LFARJET, 21-8-78, 8298-8299) and 
the DEM (Fig. 10a). This indicates that the growth of the Mirador anticline postdated the 
propagation of the Cosanga (Abitagua) thrust (Fig. 12).As proposed by Burbank et al. (1996) 
in the Wheeler ridge fault-propagation fold (CA., USA), uplift near the axial culmination of 
the anticline will raise faster the local base level, which results in diversion and eventual 
capture by a stream that traversed the anticline in a part of this anticline less rapidly elevated 
by fold growth. One might wonder, however, why the mighty Rio Pastaza did not incise the 
thrust sheet whereas smaller rivers did. According to Humphreys and Konrad (2000), stream 
power and related capability of incising is not the determining factor in the control of river 
incision or diversion. For these authors, the decrease in, or inversion of, slope caused by the 
deposition associated to tectonic uplift and sediment flux are the most influential variables. If 
so, the high sedimentation rate of the Mesa/Mera formation caused by the high sediment flux 
of the Pastaza resulting from the intense erosion in the catchment area (see Tucker and 
Slingerland, 1996; Whipple and Trayler, 1996; Allen and Hovius, 1998), and the uplift of the 
Abitagua granitic thrust sheet, has resulted in a rapid decrease in, and then inversion of, slope 
of the river bed behind the thrust (Figs. 2, 10a, 12a, b). In fact, backward tilt in the backlimb 
of the fold is likely to have greatly enhanced slope inversion, which is well apparent in the 
long profile of Figure 10. It seems also obvious that the diversion of the Pastaza by the 
Mirador fold is due to an inversion of slope and ongoing development of a steeper diversion 
slope to the southeast because of the rapid uplift of the axial culmination (Figs. 2, 10a, 12c). 
This is shown, in particular, by the spectacular southwestward avulsions of the Pastaza, well 
apparent in air photos (CLIRSEN, IGM Ecuador, R-10, 25-VI-76, 1897-1895). Although 
slope inversion was not related to increased sedimentation but to tectonic backtilting, this 
Annexe 1 
 158
appears as another support to Humphreys and Konrad’s (2000) model of diversion vs. 
bedrock incision by rivers submitted to tectonic uplift. Moreover, although being much less 
powerful than the Pastaza, the Rio Puyo situated in a less raised part of the fold hinge has 
continued to incise through the Mirador anticline after it was disconnected from the upstream 
reach of the Pastaza. 
 The present-day watershed divide between the Napo-Aguarico and Pastaza-Marañon 
drainage basins being constituted by the apparently E-W flexure of the Mera plateau joining 
the axial culminations of the Mirador and Bobonaza anticlines (Fig. 4), is additional evidence 
of the recent (<18,000 yr. BP) tectonic control of the drainage. 
 
8.1.2. The asymmetrical terraces of the Rio Alpayacu.  
 The specatacular asymmetrical arrangement of the terraces of the Rio Alpayacu (Fig. 
5c) situated parallel to and in the forelimb of the Cosanga anticline (Figs. 2, 10, 12c) appears 
to be related to the eastward migration of the river during tectonic sloping. Bevelling of 
terraces rather than simple avulsion seems to be a result of alternating phases of tectonic 
activity and quiescence as discussed below in the section 8.2. The migration process seems 
now to be stopped by the back tilt of the backlimb of the Mirador thrust-fold (see Fig. 10b). 
 
8.1.3. Landslide-controlled drainage 
 The control of newly formed drains by large-scale landslides and backward expansion 
of landslide scars observed here is similar to the phase of rapid catchment expansion by 
landslide escarpment retreat inferred in the Finisterre Mountains (Papua New Guinea) to be 
characteristic of pre-steady state topography (Hovius et al., 1998). The climatic conditions are 
here similar to (or more severe than) those in the Finisterre Mountains with mean annual 
precipitations of  5 m at 1000-1500 m (Hastenrath, 1981), 4.6 m at Puyo (~ 800 m 
elevation), and 3000m in the Yasuni National Park at elevations between 175 and 400m a.s.l. 
(Weng et al., 2002), instead of 2.5 to 4 m in the Finisterre Mountains (Hovius et al., 1998). 
Elevation of the Eastern Cordillera (4000 – 4400m except the ~ 6000m high volcanoes) is 
somewhat higher than the highest Finisterre Mountains (4000m, Abbot et al., 1997). Bedrocks 
affected by landslides are here detrital formations rather than massive limestone overlying 
volcaniclastic rocks as in the Finisterre Mountains. However, the rather high cohesion of the 
conglomerates forming the Mera plateau appear to have preserved underlying formations 
from diffuse erosion by runoff water. The analysis of the DEM and air-photos strongly 
suggests that the drainage scar line is primarily determined by a thrust fault in prolongation of 
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the frontal thrust of the Napo and Cutucu antiformal cuminations, which emerges only locally 
in front of the Bobonaza anticline. 
 
8.1.4. Evolution of the drainage system 
 As pointed out above, the drainage system evolves from west to east from highly 
immature in the proximal part of the fan to mature in the distal Amazonian part (Fig. 4). 
Immaturity of the drainage in active mountain belts characterizes growing tectonic structures 
as exemplified in the foothills of Central Taiwan where climatic and topographic 
characteristics are grossly similar to those encountered here (Delcaillau et al., 1998; 
Delcaillau, 2001). The marked contrast in maturity between the upper and lower part of the 
fan (Fig. 4) demonstrates that the proximal part was and is still growing while the distal part 
was and is in a steady (or perhaps subsiding) state. Since the local base level in the distal part 
cannot have fallen and more probably rose (Roddaz et al., this issue), this indicates an overall 
uplift of the upper fan, the Subandean Zone and the Eastern Cordillera during the achievement 
of the present-day drainage network. 
Another significant characteristic of the proximal part of the Pastaza megafan is that 
the newly formed rivers as well as the antecedent ones are incising the Mesa/Mera Fm. and 
underlying sediment, and no overbank sedimentation has been observed. In contrast, 
aggradation is systematic in the Holocene terraces of the Amazonian lowlands (Räsänen et al., 
1992; Weng et al., 2002) with average deposition rates of 0.4 to 1.1 mm yr.-1 in the early and 
middle Holocene, and may attain 4.7 mm yr-1 in the late Holocene near the Rio Napo in the 
Yasuni National Park, NE Ecuador (Weng et al., 2002). It has been demonstrated 
experimentally that during the construction of a fan, entrenchment along a given stream must 
occur concurrently with aggradation and overbank sedimentation along another (Schumm et 
al. 1987). Here, however, the ubiquity of the late Pleistocene to Holocene incision and the 
general absence of both overbank sedimentation and backfilling at this time demonstrate a 
general uplift of the upper fan. 
 The general immaturity of the newly formed drainage whether controlled by landslides 
or by the growth of the Mirador and Bobonaza axial culminations, confirms the tectonic 
control of the drainage. It should be pointed out that because of the very wet climate of this 
area, maturation of the drainage system will be much more rapid than in drier regions. The 
age of the deformed and/or slided Mera Plateau indicates that this immature drainage is 
younger than 18,000 yr. BP (late Pleistocene to Holocene). This result could be used to fix a 
time-scale for drainage development in wet tropical areas. Moreover, because these newly 
Annexe 1 
 160
formed streams drain the eastern slopes of the Ecuadorian Cordillera and provide a non-
negligible part of the water feeding the Amazonian ‘white rivers’, this may also fix a date for 
the final constitution of the present-day Amazon basin. 
 
8.2. Tectonic incision vs. climate-induced incision 
 
 Incision of growing relief by antecedent rivers is increasingly used by tectonic 
geomorphologists as a proxy to measure the vertical component of mountain growth, provided 
that the base level did not change or was the original long profile reconstructed (Molnar et al., 
1994; Lavé and Avouac, 2000; Formento-Trigilio et al., 2002). Erosion, however, is also 
dependant on climatic factors such as late-glacial discharges or changes in the regime of 
precipitations (e.g. Bull, 1991; Tucker and Slingerland, 1995; Reheis et al., 1996; Leeder et 
al., 1998; Formento-Trigilio et al., 2002; Schildgen et al., 2002), but also on tectonic factors 
such as backlimb subsidence or forelimb erosion (e.g. Suppe et al., 1992, Burbank et al., 
1996, Ford et al., 1997). 
Local tectonic structures and deposition will modify the local stream profile and as 
long as the local equilibrium profile is not restored, incision rate depends on the erosion 
(erodibility of the rocks and erosivity of the stream) of the locally uplifted bedrock or 
sediment added to the valley floor (Meigs et al, 1996; Burbank et al., 1996, Burbank and 
Anderson, 2001). Headward erosion necessary to restore the local equilibrium profile is 
marked by upstream migrating knick points (e.g. Bull, 1991; Burbank and Anderson, 2001). 
The difficulty in interpreting incision rates is therefore to determine what the parts of regional 
incision, local tectonic uplift and climate are. Before the years 1985-1990, most researchers 
favoured climatic factors, especially for the development and incision of the fluvial terraces, 
and it is obvious that terraces are able to form and to be incised, in particular in post-steady 
state mountains, on the sole control of climatic factors (e.g. Bull, 1991; Schildgen et al., 
2002). In southeast Taiwan, the development and incision of strath terraces, with incision 
rates as high as 0.6 to 5cm yr.-1, that is, similar or greater than those obtained herein, have 
been interpreted by Hsieh and Knuepfer (2001) as due to catastrophic precipitations during 
otherwise subtle climatic changes, although being formed during active tectonic uplift. In 
contrast, other authors have emphasized tectonic uplift and minimized the role of climate in 
many areas such as Wheeler ridge, California (Burbank et al., 1996; Mueller and Talling, 
1997; Mueller and Suppe, 1997), the foothills of central Taiwan (Delcaillau et al., 1998, 
Delcaillau, 2001), the north western Himalaya (Wesnousky et al., 1999; Lavé and Avouac, 
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2000), the Tangue Nan Shan (western Ganshu, China)(Van der Woerd et al., 2001). 
Incision/uplift rates so estimated in the Main Frontal Thrust of north western Himalaya during 
the late Pleistocene and the Holocene range from 0.6 cm yr.-1 (Wesnousky et al., 1999) to 1.5 
cm yr-1 (Lavé andAvouac, 2000). An intermediate view has been adopted by Formento-
Trigilio et al.(2002) who interpreted bevelling and abandonment of terraces in the North 
Island, New Zealand, as short term responses to climate changes during long term regional 
tectonic deformation and uplift. Elevation and relief in this region are, however, much less 
than those in our study area and areas cited above, and incision rates almost 10 times lower. 
 In the ‘Pastaza Depression, evidence of tectonic deformation of the terraces is 
provided by (1) the vertical offsets of terraces T1 and T2 along the major thrust faults (Fig. 
5c, 10b), (2) the backward or forward tilt of the Mera Terrace T1 on the backlimb or 
forelimbs of fault-propagation folds causing divergence or convergence of this terrace with 
respect to the modern Pastaza River (Fig. 10b), and (3) the large-scale landslides initiating on 
the foremost thrust fault of the thrust-and-fault system. This, however, bears no evidence of 
whether the terraces are of climatic origin, tectonic origin, or both. 
 The age of ~40 00014C yr. BP of the ‘forest bed’ included in the lahar flows of the 
upper Mera formation indicates that these lahar flows occurred during the last interstadial (see 
Heine, 2000), which means that the deposition of the underlying fluvial debris flows were 
older, in agreement with Heine (2000) and Heine and Heine (1996). As shown earlier 
(Christophoul et al., 2002), the Mera sediment was deposited as a fluvial fan with diverging 
braided to wandering shallow and large rivers, already fed by the upper Pastaza. The 
development in the upper Pastaza valley of the Mera aggradational terrace in continuity with 
the Mera plateau (fan) can reasonably be ascribed to backfilling caused by an excess of 
sediment (Schumm et al., 1987). Such an excess of sediment is consistent with the wetter and 
warmer climate at this time in the Interandean depression (Heine, 2000), in which was (and is) 
situated the catchment of the Pastaza and the volcanoes that provided the majority of the 
material to the fluvial deposits. Increased catchment erosion during wetter and warmer 
climate is therefore more plausible than regional subsidence to explain infilling of the upper 
Pastaza valley by Mera sediment, although deposition rate is likely to have been locally 
increased by backlimb subsidence and tectonic damming. The presence of lahar deposits at 
the upper part of the Mesa/Mera formation is less significant of the climatic or tectonic setting 
since the lahars are catastrophic debris flows essentially dependant on the history of the 
volcanoes (see e.g. Hall et al., 1999). The deposition over the Mera fan surface of 
conglomerates aged of ~18,000 14C yr. BP and containing non-weathered granitic clasts 
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indicate that the consolidation of the Mera plateau occurred during the LGM, which was a 
period of cool and arid climate in the Interandean depression (Heine, 1995; 2000). This type 
of climate is consistent with the development of a glacis with reduced vegetational cover, 
runoff and chemical erosion (see Leeder et al., 1998), even though a somewhat wetter climate 
might have reigned on the eastern slopes. In any event, abandonment and incision of the Mera 
surface proceeded continuously from ~18,000 yr. BP to ~1800 yr. BP, while contrasted 
climatic events occurred, including (1) advance and retreat of the glaciers during the YD 
(Clapperton et al., 1997) or 500 yr. after (Heine and Heine, 1996; Heine, 2000), (2) severe 
droughts from 8700 to 5800 cal. yr. BP (Weng et al., 2002; Hastenrath and Kutzbach, 1985; 
Behling and Hooghiemstra, 1998, 1999) and (3) more uniform and wetter conditions with 
alternating wet and dry millennial scale events (Weng et al., 2002). Bevelling and incision of 
the terraces T2 dated at ~1800 yr BP and T3 dated at~1100 yr. BP occurred while climatic 
conditions were relatively wet, and those of T4, T5 and T6 when these climatic conditions 
were relatively dry like to-day (Weng et al., 2002). This is evidence that climatic changes, 
even well marked, had little impacts on terrace development and abandonment. Moreover, 
these terraces were at a sufficiently long distance from the glaciers for incision not to be 
caused by ruptures of glacial dams and none have ages of glacial retreats. The very high 
incision rates associated with the abandonment of the terraces are unlikely to have been 
generated by precipitations, even catastrophic as suggested by Hsieh and Knuepfer (2001) in 
Taiwan. Therefore the most likely interpretation is that incision, including local fold-growth 
and thrust fault-induced as well as regional incision, was tectonic in origin. If correct, the 
development and incision of the terraces were results of alternating periods of tectonic activity 
(fault propagation) and tectonic quiescence. The high sedimentary load issued from active 
catchment and slope erosion should be such during tectonic quiescence that vertical incision 
be prevented and lateral wandering favoured, as suggested by the rather small thickness and 
the sedimentological characteristics of the terrace deposits. 
 
8.3. Regional incision vs. local thrust-induced uplift. 
 
 When added, the values we attribute to ‘regional’ incision and to fold and thrust-
induced uplift are of the same order of magnitude as those ascribed to the Main Frontal Thrust 
of the Himalaya (Wesnousky et al., 1999; Lavé and Avouac, 2000) and those found in Taiwan 
(Hsieh and Knuepfer, 2001) (provided that the climatic interpretation of the latter authors is 
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not retained). The high local uplift rates shown by the Mirador and Bobonaza thrust faults 
(~1cm yr.-1) is by itself similar to those in the Himalaya. 
 However, except in the latter cases, ‘regional’ incision/uplift rates from 18,000 yr. BP 
to now are significantly higher (0.5 at Mera to 0.67 in the Santa Ines depression) than those of 
local tectonic uplift, although rather high (0.28cm yr.-1 in the Santa Ines-Cosanga anticline; 
0.33cm yr.-1 in the western Mirador anticline) (Fig. 11b). This precludes local thrust-induced 
uplift as the principal factor of high rate incision. The profile of the Pastaza River prolonged 
graphically down to the contact of the Mirador frontal fault being approximately at the same 
level as the Mera plateau on the eastern side of this fault suggests that the restoration of the 
river long profile initiated at the contact of the Mirador thrust fault. No knick points being 
decealed in the profile of the Mera/T1 Terrace and the distance (~60 km) from the forethrust 
fault of the retreating knick point where the terrace T2 ceases to be incised (Agoyan falls), 
might support this interpretation. The high incision rates indicate that a very short time (less 
than 18,000 yr for T1 and less than 1800 yr for T2) was needed for the profile to be restored 
on distances of several tens kilometres after the major faulting events. Rapid regional scale 
readjustment of the ‘equilibrium’ profile is corroborated by the continuity of the terraces T1 
and T2, and their average elevation above the present-day river slightly increased upstream. 
This is likely to have been allowed by the rather high slope of the upper Pastaza and still more 
by the very wet climatic conditions. 
 Regional uplift as defined above is likely to be related to a long term global uplift of 
the Interandean Depression, Eastern Cordillera and Subandean Zone, in continuity with that 
inferred from the study of the late Oligocene to Pleistocene deposits (Delfaud et al., 1999; 
Spikings and al., 2000; Hungerbühler et al., 2002; Christophoul et al., 2002). The values of 
late Pleistocene to Holocene regional uplift studied herein being similar for all the thrust 
sheets indicate that the Subandean Zone and Eastern Cordillera have been uplifted as a whole. 
The values of ‘regional’ incision/uplift being similar to those of fault uplift along the foremost 
thrust faults (Fig. 12b) demonstrate that regional uplift has been a result of thrusting along a 
regional-scale low-angle ramp underlying at least the Subandean and Eastern Cordilleran 
thrust sheets, and emerging in front of the Subandean Zone (Fig. 13). Although no such a 
regional-scale low angle ramp has as yet been identified with certainty, it should be pointed 
out that, if accommodated by thrusting, a comparable tectonic shortening is needed for the 
Ecuadorian Andes to arrive at elevations comparable to those in the Peruvian/Bolivian and 
Colombian Andes. Thrust stacking rather than forward thrust propagation could be at the 
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origin of the narrowness of the Ecuadorian range and of the development of the continental 





 The principal geomorphic/tectonic features characterizing the recent and present-day 
growth of the Eastern Cordillera and Subandean Zone of northeastern Ecuador – that 
constitute the modern wedge-top – and of the Pastaza megafan – that represents the wedge-
top – foredeep transition and continental foredeep –, are the following: 
1- A major antecedent river, the Rio Pastaza, issued from behind the wedge-top, has 
been diverted two times as a result of thrust-related fold growth. Rapid uplift of 
axial anticlinal culminations appears to be more efficient for diverting the river 
than high stream power for incising the growing fold. Decrease and inversion of 
river slope due to backlimb tilt can be considered as the determining factor for 
creating a sufficient diversion slope. 
2- Thrust-related large-scale landslides controlled new formed ‘white’ rivers. Rapid 
landslide retreat provides high sedimentary charge to these new formed rivers, 
even in the easternmost slopes. 
3- The drainage system shows a brutal change from immature to mature, with a well-
defined hinge line. This hinge line represents the probable outer limit to landslide 
control, and therefore to thrust control. 
4- Although the consolidation of the upper surface of the pre-Late Pleistocene 
megafan used in the present study as a reference level, is likely to have been a 
result of climatic events during the Last Glacial Maximum (cool and arid climate), 
the individualization of the Holocene strath terraces appears to be independent of 
climatic changes. These terraces are likely to results from alternating periods of 
tectonic activity and quiescence. 
5- Average incision rates were very high and increased from 18,000 14C yr. BP. to 
now (0.4 to 2.8 cm yr-1). A comparison with fold and thrust fault uplift rates 
enables us distinguishing between fold and thrust related ‘local’ incision relatively 
moderate and ‘regional’ incision/uplift much higher, except for the foremost 
thrust-folds that display fault offset rates similar to regional incision/uplift rate. 
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6- Regional uplift is likely to be related to the presence of a regional-scale low angle 
thrust ramp underlying the Subandean Zone, the Eastern Cordillera and, at least in 
part, the Interandean Depression, and emerging locally in front of the Subandean 
Zone. Such a regional-scale thrusting implies a tectonic shortening comparable to 
that in the Peruvian/Bolivian and Colombian Andes on both sides of the 
Ecuadorian Andes, which is corroborated by similar elevation and relief. Thrust 
stacking rather than forward thrust propagation could be at the origin of the 
narrowness of the Ecuadorian range. The foremost thrusts and related large-scale 
landslides thus characterize here the transition between a narrow though highly 
deformed wedge and a relatively shallow though widening continental foredeep.  
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Fig. 1. Elevation map of the north Andean curvature showing location of the Pastaza megafan 
and the study area. 
 
Fig. 2. DEM of the studied area viewed from the southeast (Savane software (© IRD/MS, 
France). In the foreground is shown the landslide scar line affecting the Mera plateau 
domed along the line joining the Mirador (centre of the photo) and Bobonaza axial 
culminations(to the east). To the south of the Mirador, one can see the Rio Pastaza 
diverted to the southwest and flowing then toward the east and finally parallel to the 
landslide scar line at less than 1km to it. On top and southeast of the Mirador anticlinal 
culmination, are observed a wind gap and remnants of the former valley of the Pastaza 
oriented northwest-southeast, before joining the present-day Pastaza valley. Immediately 
north, are observed the water gap and the west-east and then north-south valley of the Rio 
Puyo joining the former Pastaza valley. On the other side of the Mirador anticlinal 
culmination are observed the water gap and the valley of the Rio Anzu, flowing toward 
the northeast. West of the Mirador anticline, the Abitagua granite transported by the 
Cosanga thrust-fold is traversed by the present-day Pastaza to the south. The Rio 
Alpayacu flows north-west, in front of the Cosanga thrust. Behind the Abitagua granite, is 
observed the bayonet-shaped diversion of the Pastaza The wind gap representing the 
former course of the Pastaza through the granite is visible in prolongation of the Rio Puyo. 
The background shows the Eastern Cordillera and Tungurahua volcano. 
 
Fig. 3. (a) – Structural sketch. Cross-section shown in b indicated by interrupted line. (b) – 
Structural cross-section. ST : Subandean thrust; SIT : Santa Ines Thrust; CT : Cosanga 
thrust; ALT : Alpayacu thrust; MT : Mirador Thrust; BT : Bobonaza Thrust; AUT : 
Autapi Thrust. 
 
Fig. 4. Drainage of northeastern Ecuador. The major antecedent Pastaza and Napo Rivers are 
diverted on both sides of the Mirador – Bobonaza antiformal culminations. The watershed 
divide between the Napo-Aguarico and the Pastaza-Marañon drainage basins is in 
prolongation of the line joining these antiformal culminations. Note the Rio Puyo flowing 
in prolongation of the Pastaza upper reach. The drainage hinge line separate the immature 
drainage network from the mature drainage network. Thrust faults are those shown in Fig. 
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3a. LSL : Landslide scar line; WD : Watershed divide; DHL : Drainage hinge line, MA : 
Mirador anticline; BA : Bobonaza anticline. 
 
Fig. 5. Strath terraces of the Pastaza and Alpayacu Rivers near Mera. (a) – Situation of the 
cross-sections. (b) – Cross-sections. C1 and C2 are perpendicular to each other. The 14C 
dated beds are shown in C1. C3 shows the offset of the Mera plateau and deposits by two 
branches of the Mirador thrust along the present-day Pastaza valley south of the anticline. 
 
Fig. 6. (a) – Schematic section of the upper part of the Mera deposits overlain by the 
Alpayacu deposits observed near Mera. (b) – Schematic section of the Alpayacu deposits 
at 1 km from the preceding outcop (x = 78°06’34.92”W, y = 01°27’20.16”S, z = 1100m 
asl) showing the location of the 14C dated beds. See explanations in text. 
 
Fig. 7. Strath terraces of the Pastaza River in the Santa Ines Depression. See description in 
text. 
 
Fig. 8. (a) – Incision of the terrace T1 by the Pastza near Mera, viewed from the west. (b) – 
Terraces of the Santa Ines Depression viewed from the west. Note the importance of the 
modern incision (bottom right). 
 
Fig. 9. T2 terrace in the upper Pastaza near Baños in the Eastern Cordillera. The presence of 
the hardly erodible andesitic lava flow caused incision to be located at the contact between 
the lava flow and the metamorphic bedrock. 
 
Fig. 10. Long profile of the Pastaza River and terraces T1 and T2 showing fault offsets, 
downstream divergence of T1 with respect to the present-day Pastaza in the backlimbs of 
the Cosanga, Mirador and Bobonaza thrust related folds and convergence of the same T1 
in the forelimbs of the Cosanga and Mirador folds. Note that the profile of the Pastaza 
prolonged east of its diversion is approximately at the same level as the Mera plateau on 
the eastern side of the Mirador forethrust.  
 
Fig. 11. Incision and fault offsets in the Pastaza valley. (a) – Incisions and incisions rates in 
the Mera, Santa Ines and upper Pastaza terraces. Incisions rates are indicated on the curves 
in cm yr.-1. These values represent ‘regional’ incision/uplift (see explanation in text). (b) – 
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Incisions of the terrace T1 and incision rates from 18,000 yr. to now in the Mera and Santa 
Ines terraces (continuous line), and in the hinge of the reconstructed Cosanga (Abitagua) 
and Mirador folds (short-dashed line). Fault offsets and fault offset rates are indicated for 
the Cosanga fault and the Mirador forethrust fault (large-dashed line). Note that additional 
incision due to folding is relatively small compared to ‘regional’ incision. Fault offset 
along the Cosanga fault is also relatively small whereas the offset along the Mirador 
forethrust fault is similar to ‘regional’ incision. 
 
Fig. 12. Schematic evolution of the successive diversions of the Pastaza River as results of 
fold growth. No scale. (a) – The antecedent Pastaza river traverses the Eastern Cordillera, 
the Cosanga (Abitagua) thrust sheet and the Mirador thrust-related fold trough water gaps. 
The crest line of the Cosanga and Mirador anticlines show a marked culmination although 
the folds are relatively poorly amplified. The large Rio Pastaza and the smaller Rio Anzu 
flow west-east, perpendicular to the thrust-folds. (b) – The Eastern Cordillera ceased to 
grow. The rapid growth and lateral propagation of the Cosanga thrust-related fold cause 
the Pastaza to be diverted and captured by a secondary stream flowing through a less 
elevated part of the fold. Disconnected from the upstream reach, the downstream reach of 
the Pastaza River becomes the Rio Puyo, sourced in the wind gap representing the uplifted 
former watergap, and hillslopes of the eastern limb of the Cosanga anticline. The growth 
of the Cosanga fold also forces a new river to flow in the forelimb syncline and to join the 
former Rio Anzu. (c) – The rapid growth and lateral propagation of the Mirador thrust-
related fold results in the creation of a southeastward diversion slope much greater than 
the former river slope, causing the mighty Pastaza to be diverted southeastward. No such a 
diversion slope is created to the north where anticlinal uplift rate is lower and the Rio 
Puyo continues to incise the growing fold. West of the Mirador anticline a new formed 
river, the Rio Alpayacu is forced to flow parallel to the folds and capture the upper 
reaches of the Rio Puyo and other west-east trending streams. ST : Subandean Thrust; SID 
: Santa Ines Depression; CA : Cosanga anticline; MA : Mirador anticline. 
 
Fig. 13. Definition and origin of the local and regional thust-induced uplifts. Thrust-fault slip 
is essentially localized along a regional scale low-angle ramp emerging in front of the 
system whereas smaller displacements occur along smaller-scale thrust faults. For clarity, 























































































































THE 1999-2000 SEISMIC EXPERIMENT OF THE SWARM OF MACAS 
(ECUADOR) IN RELATION WITH RIFT INVERSION IN SUBANDEAN 
DEFORMATION 
 











A seismological experiment of 10 portatile short-period stations has been carried out in 1999-2000 around a 
swarm close to the city of Macas, in the southern Subandean zone of Ecuador (Cutucú Cordillera). The 
corresponding event locations have been correlated with respect to structural geology. Some events are aligned 
in a NNE-SSW trend corresponding to the orientation of the nodal planes of the reverse focal mechanism of the 
Mw=7.0 1995 Macas earthquake, but most of the events are aligned on a NNW-SSE trend inside the Cutucú 
Cordillera. We interpret the Macas swarm as linked to the inversion tectonics of a NNE-SSW trending Triassic-
Jurassic rift, which has been uplifted and partly extruded in the Cutucú Cordillera. Present partitioning of this 
part of the Subandean deformation is controlled by pre-existing N-S and NNW-SSE Triassic-Jurassic normal 
faults that have been subsequently compressed-transpressed and reactivated into reverse faults. Major boundary 
faults of the rift were NNE-SSW oriented and correspond now to the main reverse faults as confirms the focal 
mechanism of the 1995 main shock located in the eastern border (Morona frontal fault) associated to 
transpression. Inside the Cutucú Cordillera, the NNW-SSE present swarm can be interpreted as the result of the 
reactivation of opposite N-S and NNW-SSE faults inherited from the rift system, after the thirst motion of the 
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A Mw=7.0 earthquake occurred the 3
rd October 1995 at 25 km depth (CMT Harvard determination), near the city 
of Macas, in the southern Subandean zone of Ecuador (Cordillera of Cutucú). The largest aftershocks determined 
by Harvard are mainly aligned on a NNE-SSW trend in agreement with the focal mechanism of the main shock. 
Nevertheless, many small events located with the Ecuadorian network were unexpectedly aligned on a NNW-
SSE trend (Yepes et al., 1996). As the Ecuadorian network is mainly in a NW direction with respect to the 
Macas swarm, the location of these aftershocks could have been affected by the seismic station distribution. In 
order to confirm this orientation, a locate network of 10 portatile seismological stations has been installed 
between November 1999 and June 2000 around Macas swarm.  
 
Numerous geological studies have been carried out in the Subandean Oriente basin of Ecuador (Tschopp, 1953; 
Canfield et al., 1982; Dashwood and Abbotts, 1990; Baby et al., 1999, 2001; Bès de Berc et al., 2002), but poor 
detailled structural analysis have been done in the Subandean Cordillera of Cutucú, whose strong tectonic 
activity is demonstrated by the Macas swarm and the deformation of recent morphologic markers (Bès de Berc et 
al., in preparation). 
 
The purpose of this study is to present and correlate our seismological results and structural analysis in order to 





Regional seismic and tectonic settings: 
  
Ecuador is situated at the hinge between the SSE-NNW oriented Central Andes and the SSW-NNE Northern 
Andes (see Fig. 1). Hence, this particular elbow-like position is submitted to high stress changing and, as a 
consequence, may be responsible of the high volcanic and seismic activity of Ecuador with respect to Peru and 
Colombia. For example, Ecuador has more than 18 active volcanoes, whereas Northern Peru (above 14°S) has 
no active volcano and Colombia has 14 active volcanoes (Simkin and Siebert, 1994). High volcanoes are located 
in Ecuador (e.g. Mt. Chimborazo, 6310 m; Mt Cotopaxi, 5897 m; Mt Cayambe, 5790 m) and large earthquakes 
(e.g. the 31/01/1906 Mw =8.8, the 12/12/1979 Mw =8.1, the 14/05/1942 Mw =7.8, the 19/01/1958 Mw =7.7) 
occurred on the Pacific coast. One of the peculiarity of the Ecuadorian Andes is the existence of a large shallow 
seismic activity of its Subandean zone (Mw= 7.1 (Harvard) 1987 Baeza; Mw=7.0 1995 Macas), characterized also 
by active volcanoes like the Sumaco and the Reventador. 
 
The Nazca plate is subducting under the South America plate with a rate of 50-70 mm/yr at the latitudes of 
Ecuador (Kellogg and Vega, 1995). The direction of the relative motion of the Nazca plate with respect to the 
North Andean block is oblique with respect to the trench with a N102°E direction, deduced from GPS 
measurements (Kellogg and Vega, 1995) generating a mainly E-W compression (Ego et al., 1996; Gutscher et 
al., 1999a, 1999b). Deformation in the Ecuadorian Andes has been mainly driven by the dextral Dolores-
Guayaquil megashear zone (Deniaud et al., 1999; Trenkamp et al., 2002), which marks the suture zone between 
the Ecuadorian coastal block and the South American continental margin (Benitez, 1995; Jaillard et al., 1995). 
But, the Ecuadorian Andes are constituted in their eastern part by a fold and thrust belt (Cordillera Oriental and 
the Subandean zone), where structural pattern is dominated by dextral transpressive deformation (Aspden and 
Litherland, 1992; Baby et al., 1999). In the Amazonian lowland, the Oriente basin is part of the Andean retro-
foreland basin, which develops since late Cretaceous times (Barragan et al., submitted). 
 
In order to have a rough idea of stress tensors, we calculate them from CMT Harvard focal mechanisms for 
shallow (depth < 50 km) events of magnitude Mw bigger than 5.0. The whole region has been split into 10 
regions for which a unique stress tensor could be calculated (Figure 1). The general tectonic behavior can be 
deduced from the shape factor R (Rivera and Cisternas, 1990) of the stress tensor (R<0 for a pure compression, 
R>1 for a pure extension and 0<R<1 for an intermediate state, table 1). Few events have not been included 
because their focal mechanisms were not compatible with the stress tensor of the region (mainly for the coast of 
Colombia, circles on figure 2). All the stress tensors are compressional (with a vertical 3, Figure 1 i.e. with 
R<0, table 1) except for two regions: the Southern part of Colombia Coast (region 2 with crosses in Figure 1), 
which is a small extensional region (R>1, table 1). The second region is the Macas swarm (region 8 with 
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diamonds in Figure 1), which has an intermediate shear stress tensor (0<R<1, table 1). This Macas region is a 
transition zone between two compressional regions (Northern Peru and Northern Ecuador, Figure 1, table 1), 
characterizing a complex deformation, in an elbow-like position between the change of Peru and Colombia 
mountain orientation mentioned before. These results are close the one of Ego et al. (1996), except for the region 
6 of Bogotá (stars in Figure 1) and for the Macas region 8 (diamonds in Figure 1). This difference may be 
attributed to the fact that those authors have not taken into account the 1995 Mw =7.0 Macas earthquake and its 
aftershocks and the 1995 Mw =6.5 earthquake and its aftershocks in the Bogotá region (these events occurred 





Macas seismic and tectonic settings: 
 
A Mw=7.0 shallow (25 km depth) earthquake occurred the 03/10/1995 at 2.55°S, 77.53°W (Harvard 
determination, event 7 in Figure 2) near Macas city, in the Subandean Cutucú Cordillera, which constitutes the 
orogenic front of the southern Ecuadorian Andes. Subandean deformation in Ecuador results from right-lateral 
oblique thrusting along NNE-SSW trending basement faults. The Subandean zone comprises the relatively 
simple Napo antiformal culmination (Napo Uplift) in the north, and the complex structure of the Cutucú 
Cordillera in the south, both separated by the Pastaza Depression where developed a large scale humid tropical 
alluvial fan (Bès de Berc et al., submitted). The Cutucú Cordillera is intensely deformed by a complex faults 
system (Figure 2) related to the transpressive-driven inversion of a NNE-SSW Triassic and Jurassic rift, which 
prolongs to the north below the foreland deposits of the Oriente basin as shows seismic profiling of the Sacha-
Shushufindi oil fields (Baby et al., 1999; Rivadeneira et Baby, 1999). The core of the Cutucú Cordillera is 
formed by the Santiago Formation (Figure 3), which corresponds to the extruded Triassic and Jurassic rift fill 
(Christophoul, 1999). Quaternary geomorphic markers, as alluvial terraces of the Upano valley on the back limb 
of the Cutucú Cordillera, are deformed by thrust faults (Bès de Berc, in preparation). These recent deformations 
are in accordance with the strong seismicity recorded in this zone (Figure 2).  
 
The largest USGS aftershocks of the 1995 Macas earthquake are located in a NNE-SSW trend, in agreement 
with the focal mechanism of the main shock. Nevertheless, many small aftershocks (of local magnitude ML<4.0) 
have also been recorded in a NNW-SSE perpendicular trend few days after the main shock (Yepes et al., 1996, 
Alvarado et al., 1996) and more than 5 years after (Figure 4, this study). The significance of these two 





Description of the 1999-2000 seismological and geological field experiments: 
 
As seismic activity is high from the 1995 Macas event until present, and in order to confirm the NNW-SSE 
orientation, seismological experiments and structural analysis have been carried out in the Cordillera of Cutucú. 
Ten stations (8 L4-3D 3 components 1 Hz, and 2 Mark Product 1 vertical 2 Hz component) have been installed 
around and inside the Macas swarm between November 1999 and June 2000 (Figure 4) in order to precise 
hypocenter locations. Each station was recording time with GPS system. The sample rate of these stations was 
50 Hz. Two stations were continuously recording with REFTEK data acquisition system (MIASAL and YAP), 
because of difficulty access of these stations located in the Amazonian rain forest and that could be reached only 
with a small plane. The 8 other stations were recording with triggering LEAS data acquisition systems. Stations 





Location of the 1999-2000 events: 
 
In a first step, events have been pre-located using hypoellipse code (Lahr, 1995). The model of propagation have 
been deduced from seismic sections of the Oriente basin (Rivadeneira and Baby, 1999) and compared with a 
microseismic experiment in the southern Peruvian Ucayali basin used for structure tomography (Mallick B. and 
Drummond J., 1999). In a second step, relative localisations using the Master Event technique (Spence, 1980; 
Besse, 1986) have been done (with the a priori information of the hypocenters given by hypoellipse code). In a 
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third step, we performed a joint determination of the velocity structure and the location using the latest version 
simulps12 (Evans et al., 1994) of the Thurber (1983) method, using as input the travel time data of the events 
previously located by the master event code. 
Most events are between 0 and 25 km depth, and few events are deeper, until 181 km depth, corresponding to the 





Correlations between structural analysis and seismological data: 
 
Hypocenters have been plotted on the geomorphic and structural map of the Cordillera of Cutucú (Figure 4) 
obtained from DEM (Savane software, © IRD/MS, France), satellite imagery interpretation, field studies and 
revised geological maps of Petroproducción. Our structural map shows two main systems of reverse faults and 
plurikilometric folds. The first one has the regional N-S to NNE-SSW orientation and includes the principal 
bounding thrusts of the Cutucú Cordillera. The 1995 main shock and a small cluster recorded by our experiment 
are located in the frontal limb of the Cutucú Cordillera (Figure 4). The focal mechanism of the 1995 main shock 
(25 km depth) is in accordance with an east-verging NNE-SSW thrust fault (Figure 2), which merges 15 km 
more to the east (Morona fault). We will discuss below the origin of this major fault. The second system of 
reverse faults and folds is oriented NNW-SSE as the main trend of the present Macas seismic swarm confirmed 
by our experiment.  
 
The cross-section of Figure 5 has been constructed from surface data and hypocenters plotting obtained from our 
experiment, inspiring from seismic profiling of the northern prolongation of the Triassic and Jurassic rift , 
inverted by compression or transpression and extruded in the Cutucú Cordillera (see Rivadeneira and Baby, 
1999). Inverted basins and their associated structures have been recognized on every continents (Lowel, 1995) 
and rift inversion is common in the Andean retro-foreland basin (Branquet et al., 2002). Earthquake locations 
show deep basement thrust faults in accordance with regional seismic reflection data (Figure 5A). To the east, 
they limit the Morona frontal thrust where is located the 25 depth 1995 main shock. This reverse fault can be 
interpreted as a major reactivated and inverted normal fault of the eastern border of the Triassic-Jurassic rift 
(Figure 5B). In the core of the Cutucú Cordillera, the NNW-SSE seismic swarm results probably from the 
convergence of opposite dip thrust faults, N-S to NNW-SSE oriented, that we interpret as reactivated and 
inverted bounding normal faults of a basement horst (see palinspastic restoration of the cross-section of Figure 
5C). This interpretation and the NNW-SSE orientation of some pre-existing normal faults inside the NNE-SSW 
trending rift system imply a sinistral transtensional tectonics during Triassic and Jurassic times. In such a model, 
the motion of the Morona thrust front (1995 main shock) removed the entire rift faults system of the Cutucú 




The seismic risk in the region of Macas is high, as proved by the Mw=7.0 1995 Macas event. Many people feel 
earthquakes each year even at present times in that region (post-1995 aftershocks). It is linked to the inversion 
tectonics of a NNE-SSW trending Triassic-Jurassic rift, which penetrates obliquely into the Subandean zone (see 
Figure 1) and merges with the Cutucú uplift. Actual partitioning of this part of the Subandean deformation is 
controlled by two pre-existing faults orientations of the rift. Original boundary faults of the rift were NNE-SSW 
oriented and are now reactivated and inverted by transpression as confirms the focal mechanism of the 1995 
main shock located on the eastern Morona thrust front. Inside the Cutucú Cordillera, the NNW-SSE present 
swarm can be interpreted as the result of the reactivation of opposite N-S and NNW-SSE faults inherited from 
the rift system, which occurred after the initial motion of the eastern Morona thrust front.  
 
South to the Cutucú Cordillera, the rift inversion-related seismicity disappears. This zone corresponds to the 
Subandean Santiago basin of North-Peru whose deformation is not controlled by pre-existing basement normal 
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strike   dip 
2 
strike   dip 
3 
strike   dip 
R 
Score 
1 280.32 +/- 0.63
5.88 +/- 0.63 
190.08 +/- 0.64
2.29 +/- 0.14 
77.84 +/- 1.44 
83.66 +/- 0.60 
-1.51 +/- 0.09 
0.996 +/- 0.00005 
2 91.07 +/- 1.69 
82.64 +/- 0.41 
204.19 +/- 0.43
2.87 +/- 0.23 
294.53 +/- 0.43
6.74 +/- 0.42 
2.16 +/- 0.05 
0.995 +/- 0.0002 
3 265.17 +/- 0.20
8.54 +/- 0.29 
174.42 +/- 0.19
5.03 +/- 0.21 
54.24 +/- 1.12 
80.06 +/- 0.31 
-0.76 +/- 0.02 
0.998 +/- 0.00002 
4 40.50 +/- 0.82 
4.34 +/- 0.20 
131.20 +/- 0.85
8.96 +/- 0.41 
284.89 +/- 1.11
80.02 +/- 0.43 
-2.45 +/- 0.37 
0.984 +/- 0.0004 
5 251.08 +/- 0.52
7.67 +/- 0.39 
341.43 +/- 0.47
2.49 +/- 0.42 
88.82 +/- 2.29 
81.87 +/- 0.44 
-0.31 +/- 0.05 
0.709 +/- 0.0003 
6 318.25 +/- 0.34
0.34 +/- 0.06 
228.25 +/- 0.34
0.25 +/- 0.05 
281.65 +/- 2.36
89.57 +/- 0.08 
-0.33 +/- 0.02 
0.973 +/- 0.0007 
7 92.93 +/- 0.99 
17.76 +/- 0.36 
184.98 +/- 0.94
6.37 +/- 0.31 
293.99 +/- 0.58
71.04 +/- 0.37 
-0.14 +/- 0.02 
0.971 +/- 0.0004 
8 104.02 +/- .044
5.20 +/- 0.49 
6.24 +/- 1.02 
55.61 +/- 0.90 
197.50 +/- 0.51
33.84 +/- 0.94 
0.17 +/- 0.14 
0.944 +/- 0.00005 
9 83.62 +/- 0.56 
13.09 +/- 0.37 
174.38 +/- 0.55
3.25 +/- 0.16 
278.07 +/- 0.85
76.50 +/- 0.37 
-1.84 +/- 0.08 
0.991 +/- 0.0002 
10 273.59 +/- 0.68
1.33 +/- 0.59 
183.55 +/- 0.68
0.68 +/- 0.34 
113.03 +/- 25.02
88.49 +/- 0.68 
-1.39 +/- 0.06 
0.845 +/- 0.0001 
 
 




Fig. 1: Elevation map of the north Andean curvature (Gtopo 30 DEM) and shallow (depth < 50 km) 
earthquakes (Mw > 5.0) of the Harvard catalog (1973-2000) that have focal mechanism for 10 different 
regions and the corresponding stress tensors (see also table 1). Circles correspond to earthquakes that 
have not been used for stress tensor determinations. For the swarm of Macas, 3 additional events have 
been included (10/05/1963, 03/11/1963, 21/06/1967, see also figure 2) 
 
Fig. 2: Focal mechanisms of shallow (depth < 50 km) earthquakes (Mw > 5.0) of the Harvard catalog 
(1973-2000) plotted on the DEM and structural map of the Macas region (Savane software © IRD/MS, 
France). Three additional events have been included (10/05/1963, 03/11/1963, 21/06/1967). The 25 km 
depth 1995 event (number 7, black star) has a focal mechanism compatible with the transpressive Morona 
fault. 
 
Fig. 3: Geological map of the Macas region. 
 
Fig. 4: Seismicity recorded during the 1999-2000 experiment plotted on the DEM (Savane software © 
IRD/MS, France) and structural map with locations of the 10 seismic portable stations (yellow triangles: 
1: Cerro Bosco; 2: Mac2; 3: Mac3; 4: Mac4; 5: Mac5; 6: Mac6; 7: Mac7; 8: Yaupi; 9: Moróna; 10: 
Miasal). 
 
Fig. 5: Structural cross-section perpendicular to the Cutucú Cordillera (location on Figures 3 and 4): A. 
Surface data and seismicity recorded during the 1999-2000 experiment; B. Interpretation of faults 
geometry inspiring from seismicity and seismic reflection profiling of the northern extension of the 
inverted Triassic-Jurassic rift (Rivadeneira and Baby, 1999); C. Palinspastic restoration showing the pre-




Table 1: Stress tensor characteristics, average of the 10 best solutions. R is the shape factor (see text). 
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Les datations  
 
Une partie des datations a été effectuée au Laboratoire Beta Analytic Inc. 
(beta@radiocarbon.com) et l’autre au Centre de Datation par le Radiocarbone à l’Université 
Claude Bernard Lyon 1). 




Les âges calendaire 
 
Les âges calendaires ont été calculés à partir du programme Calib 4.3 de l’Université de 
Washington. 
UNIVERSITY OF WASHINGTON 
QUATERNARY ISOTOPE LAB 
RADIOCARBON CALIBRATION PROGRAM REV 4.3 
      based on Stuiver, M. and Reimer, P.J., 1993, Radiocarbon, 35, p. 215-230. 
 
References for calibration datasets:                                           
   Stuiver, M., Reimer, P.J., Bard, E., Beck, J.W.,                             
     Burr, G.S., Hughen, K.A., Kromer, B., McCormac, F.G.,                      
     v.d. Plicht, J., and Spurk, M. (1998a)                                     
     Radiocarbon 40:1041-1083.                                                  
   Stuiver, M., Reimer, P.J., and Braziunas, T.F. (1998b)                       
     Radiocarbon 40:1127-1151. (revised dataset);                               
     Stuiver, M. and Braziunas, T.F. (1993) The Holocene                        




Les calculs des âges calendaire sont présentés ci-dessous : 
  
 
Sample Motolo Beta- 168282 
Radiocarbon Age BP   1800 +/-   50                                              
  % area enclosed       cal BP age ranges             relative area under       
                                                 probability distribution       
  95.4 (2 sigma)     cal BP 1866 - 1847                   0.025                 
                            1830 - 1605                   0.955                 
                            1603 - 1594                   0.008                 






Sample Sta Inès Ly- 11080 
Radiocarbon Age BP   1070 +/-   65                                              
  % area enclosed       cal BP age ranges             relative area under       
                                                 probability distribution       
  95.4 (2 sigma)     cal BP 1170 - 1156                   0.016                 
                            1152 - 906                    0.931                 
                            861 - 829                     0.033                 




Sample Mera Sup. Beta-144644                                                      
Radiocarbon Age BP  17920 +/-  100                                              
  % area enclosed       cal BP age ranges             relative area under       
                                                 probability distribution       
  95.4 (2 sigma)     cal BP 22014 - 21999                 0.002                 




Logrono     Beta-144643                                                              
Radiocarbon Age BP   4210 +/-   70                                              
  % area enclosed       cal BP age ranges             relative area under       
                                                 probability distribution       
  95.4 (2 sigma)     cal BP 4869 - 4565                   0.962                 




LavaFlow     Hall et al.(1999)                                                          
Radiocarbon Age BP   2215 +/-   90                                              
  % area enclosed       cal BP age ranges             relative area under       
                                                 probability distribution       
  95.4 (2 sigma)     cal BP 2428 - 2419                   0.003                 
                            2395 - 2393                   0.000                 
                            2360 - 1985                   0.985                 
                            1983 - 1967                   0.006                 




Ashfall    Hall et al. (1999)                                                       
Radiocarbon Age BP   1470 +/-   85                                              
  % area enclosed       cal BP age ranges             relative area under       
                                                 probability distribution       
  95.4 (2 sigma)     cal BP 1541 - 1258                   0.987                 
                            1249 - 1238                   0.008                 

























































Lava Flow (Hall et al., 1999) 
 
 
 
 
